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RESUMEN 

 

El objetivo de esta investigación fue evaluar experimental y numéricamente el mecanismo 

de evaporación de un suelo salino desnudo sometido a diferentes niveles freáticos bajo 

condiciones controladas de temperatura y humedad relativa. La muestra de suelo proviene 

de la cuenca del salar del Huasco, ubicada en la Primera Región de Tarapacá. Para esto, se 

implementó una columna de laboratorio de 120 cm de largo y 30 cm de diámetro interno, 

conectada con un tubo de Mariotte para fijar el nivel de agua. La columna se instrumentó 

con sensores previamente calibrados para mediciones de contenido de humedad, y de 

conductividad eléctrica, y sensores de temperatura a nueve profundidades, con registros 

cada 5 minutos. Se evaluó el efecto del largo de las varillas del sensor, la temperatura, y la 

conductividad eléctrica en la determinación de la permitividad aparente con un sistema 

TDR. Se determinó la evaporación, y los flujos de evaporación de agua líquida y vapor de 

agua debido a gradientes de presión y de temperatura para diferentes niveles freáticos. Se 

utilizó el modelo SiSPAT para simular el flujo que se establece en la columna del suelo 

para dos niveles freáticos bajo condiciones isotérmicas. Además, se evaluó la teoría del 

escalamiento de las curvas características de un medio poroso sometido a la aplicación de 

un ácido, con datos generados en columnas de laboratorio. 
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Los resultados mostraron que existe una correlación entre el largo de la varilla del sensor y 

el contenido de humedad. Los sensores de longitud corta (7,5 cm) no se ven afectados por 

la temperatura, no se ajustan a la curva de Topp, y se propone dos curvas de calibración. 

Los valores de evaporación obtenidos en laboratorio fueron acordes a lo registrado en 

campo con otras metodologías. Se observó la existencia de un transporte y acumulación de 

sales en el perfil del suelo. La evaporación ocurre bajo la superficie del suelo, y el flujo 

líquido isotérmico es el principal componente. A mayor profundidad del nivel de agua, 

mayor la magnitud del flujo de vapor, y menor el transporte de flujo líquido hasta la 

superficie. La simulación numérica permitió confirmar la existencia de un frente de 

evaporación. El impacto de la tortuosidad (τa) y el factor de corrección (η) en la 

difusividad isotérmica (Dvh) y en la difusividad térmica (DvT) respectivamente son 

importantes, aunque es η el que presenta una mayor importancia, llegando a reproducir 

incluso fenómenos de condensación en la superficie de la columna para un nivel freático de 

75 cm. 

Se comprobó que el cambio en las características hidrodinámicas de un medio poroso 

sometido a un flujo de agua y ácido en condiciones no saturadas pueden ser escaladas al 

medio poroso después de la acción del flujo de solutos lo que permite concluir que la 

metodología de escalamiento puede ser usada para determinar las características 

hidrodinámicas de suelos de una misma cuenca sometidos a diferentes flujos de 

evaporación.  
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ABSTRACT 

 

The objective of this study was to evaluate experimentally and numerically the mechanism 

of evaporation from bare saline soil under different constant water levels under controlled 

conditions of temperature and relative humidity in the laboratory. The soil sample came 

from the salar del Huasco basin, located in the First Region of Tarapacá. For this, it was 

implemented a laboratory column of 120 cm long and 30 cm internal diameter, connected 

to a Mariotte tube to set the water level constant. The column was instrumented with 

sensors previously calibrated for measuring moisture content and electrical conductivity, 

and temperature sensors located at nine different depths, and registering every 5 minutes. 

The influence of the long rod sensors, temperature and electrical conductivity in the 

determination of the apparent permittivity with a TDR was evaluated. For different water 

levels, the evaporation the flow of liquid water evaporation, the water vapor due to 

pressure gradients and the temperature gradients were determined. SiSPAT model was 

used to simulate the flow in the soil column for two groundwater levels under isothermal 

conditions. In addition, the scaling theory of the characteristic curves of a porous medium 

subject to the application of an acid, with data generated in laboratory columns was 

evaluated. 
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The results showed a positive correlation between the length of the sensor rod and the 

moisture content. The short length sensors (7.5 cm) are not affected by temperature, do not 

fit a Topp curve, and we propose two calibration curves. 

Evaporation values obtained in the laboratory were chords with that recorded in the field 

with other methodologies. Was observed the existence of transport and accumulation of 

salt in the soil profile. The numerical simulation confirmed the existence of an evaporation 

front. Evaporation occurs beneath the soil surface, and we determined the existence of an 

evaporation front. The deeper the water level, the greater the magnitude of the steam flow, 

and the lesser the liquid flow transport to the surface. The impact of tortuosity (τa) and the 

enhancement factor (η) in the isothermal diffusivity (Dvh) and thermal diffusivity (DVT) 

respectively are important, although η presents a greater importance, being able to 

reproduce even condensation phenomena on the surface of the column for a 75 cm water 

table. 

It was found that the hydrodynamic characteristics of a medium before chemical action can 

be scaled to the medium after the chemical action, therefore, it becomes a tool for 

application to the evaporation process. 
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1 INTRODUCCIÓN  

La evaporación que se produce desde el agua subterránea en acuíferos someros situados 

en cuencas de climas áridos e hiperáridos, constituye en algunos casos la principal 

descarga del balance hídrico (Shah et al, 2007). En cuencas altiplánicas como las 

situadas en el norte de Chile, donde la información hidrológica es sumamente escasa y 

difícil de obtener, una buena estimación de la evaporación que se produce desde el agua 

superficial, y desde el agua subterránea permite evaluar los recursos hídricos disponibles 

que recargan estas cuencas (Johnson et al, 2010). 

1.1 Antecedentes 

El proceso de evaporación a partir de un suelo desnudo puede ser descrito según 

las condiciones de humedad del suelo de tres formas (Gardner y Hillel, 1962; Idso 

et al, 1974): i) para un suelo húmedo, en el cual la tasa de evaporación es alta y 

está limitada solo por la disponibilidad de agua, energía y por las condiciones 

atmosféricas, resulta independiente de las propiedades del suelo, y ocurre en forma 

de un flujo capilar en estado líquido por debajo de la superficie del suelo debido a 

que los poros del suelo están casi saturados (Qiu y Ben-Asher, 2010; Shokri et al, 

2010); ii) para una capa superficial de suelo seco y un nivel freático menos 

superficial, la demanda evaporativa es mayor que la habilidad del suelo para 

conducir agua en estado líquido (Jackson, 1964; Rose, 1968a), formándose dos 

regiones de flujo dentro del perfil del suelo (Philip, 1957), una región inferior 

donde el movimiento de agua ocurre en forma líquida y una región superior 

cercana a la superficie del suelo donde el movimiento ocurre en forma gaseosa; la 

división entre ambas regiones se conoce como frente de evaporación (Boulet et al, 

1997; Gowing et al, 2006; Konukcu et al, 2004; Saravanapavan y Salvucci, 2000); 

y iii) para un suelo más seco, la tasa de evaporación es controlada por mecanismos 

de transferencia de vapor (Gardner y Hillel, 1962; Idso et al, 1974), y debido al 



21 

  

muy bajo contenido de humedad en el perfil, la transferencia de vapor puede ser 

dominante (Figura 1-1). 

 
Evaporación 

Superficie 

 Flujo Líquido 

Flujo Líquido 

Flujo de Vapor 

a) Evaporación desde el suelo 
húmedo. Priman condiciones 
meteorológicas externas. 

 

a) Capa superficial seca y nivel 
freático profundo. La evaporación 
del agua subterránea depende de la 
conducción de humedad.  

c) Evaporación desde suelo seco. 
Evaporación controlada por 
mecanismos de transferencia de 
vapor. 
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Superficie 

Flujo de vapor de 
superficie 
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Z 

Z 
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Figura 1-1: Mecanismos de evaporación en función del nivel de agua subterránea: a) en 

suelo húmedo con movimiento de flujo líquido en forma ascendente y evaporación a 

nivel de la superficie del suelo; b) en capa de suelo superficial seco con movimiento de 

flujo líquido en el fondo y posterior flujo de vapor bajo la superficie del suelo en forma 

ascendente; y c) en suelo seco con movimiento de agua tanto en forma líquida como 

vapor sin claridad acerca del sentido del flujo. 

El proceso de evaporación en suelos bajo condiciones secas con napas freáticas 

someras es un fenómeno complejo debido a que el transporte de calor, de agua 

líquida, de vapor y de soluto ocurren simultáneamente. La evaporación (Gran et al, 

2011a), depende de varios factores entre los que se destacan a) la profundidad del 

agua subterránea, b) las características hidrodinámicas del perfil de suelo no 

saturado, es decir la curva de succión h(θ) y la curva de conductividad hidráulica 
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no saturada K(θ), c) la distribución de la temperatura en el perfil de suelo no 

saturado, d) las condiciones atmosféricas en las superficie, y e) las condiciones de 

salinidad del agua y del suelo. 

Una estimación confiable de la descarga por evaporación de toda una cuenca 

requiere tener un buen entendimiento y comprensión de los procesos que 

participan en el flujo de agua, de vapor y de calor desde la napa subterránea hacia 

la atmósfera, dada la gran variabilidad espacial que presentan los suelos en las 

cuencas altiplánicas, y las diferentes profundidades que tiene la napa subterránea. 

La determinación de la evaporación desde el agua subterránea en una cuenca de 

clima árido o hiperárido requiere entonces conocer la distribución espacial tanto de 

las características del perfil de suelo no saturado que separa la superficie del suelo 

de la napa así como también las diferentes profundidades a la que se encuentra la 

napa en la cuenca. 

Diversos estudios experimentales realizados en columnas de laboratorio han 

permitido mejorar el conocimiento de los mecanismos que intervienen en la 

evaporación, tales como el movimiento de agua líquida, de vapor de agua, de calor 

y de solutos (Braud et al, 2009b; Cahill y Parlange, 1998; Gran et al, 2011a; 

Konukcu et al, 2004; Naschshon et al, 2011; Nassar y Horton, 1989; Rose et al, 

2005; Shimojima et al, 1990). También, se han realizado estimaciones de la 

evaporación en terreno en base mediciones de balances de energía entre el suelo y 

la atmósfera (Boulet et al, 1997; Chanzy y Bruckler, 1993; Parlange et al, 1998; 

Zeng et al, 2008). Otros estudios han medido la evaporación usando lisímetros 

(Agam (Ninari) et al, 2004; Lanthaler, 2004; Tood et al, 2000; Yamanaka et al, 

1998), tasas de Bowen (Brotzge y Crawford, 2003; Dugas et al, 1991; Rana y 

Katerji, 2000), técnicas isotópicas (Coudrain et al, 2003), método del domo 

(Greenwood y Beresford, 1980; Johnson et al, 2010; Rana y Katerji, 2000; Sanford 

y Wood, 2001; Stannard y Weltz, 2006), y correlación de Eddy (Assouline et al, 

2008; Kampf et al, 2005; Tanny et al, 2008; Tyler et al, 1997; Wilson et al, 2001). 



23 

  

La importancia de las variaciones de la temperatura dentro del perfil de suelo en la 

tasa de evaporación ha sido estudiada por varios investigadores (Cahill y Parlange, 

1998; Cary, 1964, 1966; Jackson, 1973; Olivella et al, 1996; Rose, 1968a, 1968b; 

Westcot y Wirenga, 1974), quienes han mostrado que los flujos debido a 

gradientes de temperatura pueden ser importantes en el transporte de agua en la 

zona no saturada en condiciones áridas e hiperáridas. Se ha mostrado que el flujo 

líquido inducido por la migración del vapor es capaz de transportar sales disueltas 

de zonas de menor temperatura a zonas de mayor temperatura, movimiento que se 

debe al gradiente osmótico que se crea al aumentar la concentración de sales por 

evaporación en la zona de mayor temperatura (Bear y Gilman, 1995; Gran et al, 

2011a; Naschshon et al, 2011; Olivella et al, 1996; Resurreccion, 2002).  

Los estudios experimentales tanto en laboratorio como en campo han permitido la 

calibración y validación de modelos numéricos que resuelven las ecuaciones de 

flujo de agua líquida, de vapor de agua, de calor y de solutos, y que pueden ser 

usados como herramientas de predicción (Boulet et al, 1997; Braud et al, 2009a; 

Gowing et al, 2006; Gran et al, 2011b; Grifoll et al, 2005; Novak, 2010; Saito et al, 

2006; Sakai et al, 2009; Saravanapavan y Salvucci, 2000; Zeng et al, 2008). 

La mayoría de los estudios experimentales se han realizado en columnas con 

suelos homogéneos de arena y limo, con y sin salinidad, inicialmente saturados, y 

la determinación de la distribución del contenido de humedad del suelo se ha 

realizado por muestreo destructivo para observar los cambios del contenido de 

humedad debido al transporte de agua, y para analizar posteriormente la dinámica 

que envuelve el movimiento de agua líquida, de vapor de agua, de calor y de 

soluto. Por su parte, los estudios en campo han permitido evaluar la evaporación 

local de un suelo natural para una profundidad de la napa. 

Sin embargo, cuando se debe evaluar la evaporación total que se descarga en una 

cuenca, se debe considerar la presencia de suelos altamente estratificados, con altos 

contenidos de salinidad en algunos sectores de la cuenca, que modifican las 

características hidrodinámicas del perfil de suelo no saturado, y con una napa 
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subterránea que se presenta a diferentes profundidades. Adicionalmente, se debe 

considerar la fuerte variación temporal que experimentan las condiciones 

atmosféricas en este tipo de cuencas lo que hace que el problema espacial y 

temporal de la evaporación haya sido poco estudiado para cuencas áridas e 

hiperáridas altiplánicas.  

Se considera entonces necesario disponer de la instrumentación adecuada para una 

medición continua tanto espacial como temporal, capaz de medir características de 

suelos naturales estratificados, para diferentes profundidades del nivel de agua bajo 

la superficie del suelo. 

El objetivo general del presente trabajo es identificar los procesos que intervienen 

en el fenómeno de la evaporación en una columna de suelo desnudo, con suelo 

natural y estratificado de la cuenca del salar del Huasco sometida a diferentes 

niveles de la napa freática bajo condiciones atmosféricas extremas. Los objetivos 

específicos de este trabajo son: i) evaluar el comportamiento de sensores 

electromagnéticos para la determinación de contenido de humedad en suelos 

salinos; ii) determinar la evaporación y los flujos de agua líquida y de vapor de 

agua para diferentes profundidades de la napa freática; iii) aplicar un modelo 

numérico que permita simular los flujos de agua líquida, de vapor de agua y de 

temperatura que se producen en la columna de suelo; y iv) evaluar la teoría del 

escalamiento de las curvas características de un medio poroso en columnas de 

laboratorio. 

Las hipótesis asociadas a esta investigación son las siguientes: 1) el flujo de 

evaporación se desarrolla en forma de agua líquida y de vapor de agua en la zona 

no saturada, y depende de las características del perfil de suelo; 2) las condiciones 

de humedad en la zona no saturada relacionadas con la profundidad de la napa 

determinan la magnitud de los flujos de agua líquida y de vapor de agua en la zona 

no saturada.  
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1.2 Metodología 

Para cumplir los objetivos planteados se estudió el proceso de evaporación 

mediante la medición de perfiles de temperatura, de humedad y de conductividad 

eléctrica en una columna de suelo estratificada proveniente de la cuenca del salar 

de Huasco para condiciones controladas de temperatura y humedad relativa 

representativas de la cuenca de estudio y para diferentes niveles de agua 

subterránea. Para esto, se desarrolló un trabajo de campo que consistió en recopilar 

cuidadosamente muestras de suelo representativas de un perfil natural, se 

construyó una instalación experimental para realizar experiencias de laboratorio, y 

se utilizó herramientas de simulación numérica para determinar los flujos de agua 

líquida y vapor de agua en una columna de suelo. La Figura 1-2 presenta un 

diagrama general con la metodología desarrollada para cumplir con los objetivos 

planteados. 

1.2.1 Descripción de la cuenca del salar de Huasco 

La cuenca del salar del Huasco se encuentra situada en la Comuna de Pica, 

Provincia de Iquique, Primera Región de Tarapacá (Figura 1-3), tiene una 

superficie de 1.471 km2, y es una depresión volcanotectónica de forma ovoide 

elongada hacia el norte y hacia el sur, que está localizada en el Altiplano Andino. 

Es una cuenca endorreica de altura media de 4.165 msnm, limitada por cordones 

montañosos de aproximadamente 5.000 msnm, que drena sus aguas al salar del 

Huasco, que es el punto más bajo de la cuenca situado a 3.770 msnm. 

Esta cuenca se encuentra influenciada por dos tipos de clima, el de Tundra por 

efecto de la altura con precipitación estival, descrito como clima de Estepa de 

altura, y el Desértico frío o Marginal de altura. El primero ocupa la mitad norte de 

la cuenca, y la parte oriental donde se observan alturas superiores a los 3.500 

msnm. Se caracteriza por presentar temperaturas medias que no superan los 5ºC y 

una amplia oscilación térmica entre el día y la noche (Flores, 2010). El clima 

Desértico frío se presenta sobre los 2.000 msnm, alcanza la parte surponiente del 



26 

  

salar del Huasco se caracteriza por presentar precipitaciones en verano, entre 20 y 

150 mm al año, dependiendo de la altura, y temperaturas que varían entre 4 y 14ºC 

(DGA – PUC, 2009). 

Trabajo Previo

Trabajo de Campo
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Trabajo Numérico

Extracción muestras de la cuenca del Salar de Huasco

Curvas 
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Figura 1-2: Diagrama de flujo de la metodología utilizada para el estudio de la 

evaporación en columnas de laboratorio con suelo natural de la cuenca del salar del 

Huasco. 
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Figura 1-3: Ubicación de la cuenca del Salar de Huasco. 
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Esta cuenca presenta precipitaciones con una alta variabilidad estacional e 

interanual (ciclos muy marcados con años extremadamente húmedos y otros años 

extremadamente secos), una muy baja humedad relativa del aire y alta radiación 

solar, y se evidencia un fuerte y constante viento que se levanta especialmente al 

medio día, en cualquier época del año y con velocidades que pueden superar los 60 

km h-1 (Acosta, 2004).  

La recarga del agua subterránea en la cuenca se ha estimados entre 920,1 L s-1 y 

1.400,6 L s-1 con un valor medio de 1.158,7 L s-1. Las descargas se producen por la 

evaporación, tanto de aguas superficiales como de las napas someras, por la 

evapotranspiración de la vegetación, y por descargas hacia otras cuencas. En esta 

cuenca se estimó una descarga total que varía entre 699,0 L s-1 y 815,0 L s-1, con 

un valor promedio de 757,0 L s-1 (Flores, 2010). 

Las unidades geológicas de la cuenca del salar del Huasco muestran afloramientos 

de rocas de origen volcánico, de edades entre el Mioceno hasta el Cuaternario. 

Sobreyacen a estas unidades volcánicas, secuencias de depósitos de relleno, de 

edad Terciaria a Reciente, y la existencia de afloramientos aislados de rocas de 

edad Cretácica (DGA – PUC; 2009), lo que indica que la cuenca del salar de 

Huasco se formó probablemente en el Terciario medio, como consecuencia del 

tectonismo que alzó la zona de la actual Cordillera Occidental. 

 

Figura 1-4: Vista general del Salar de Huasco. 
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1.2.2 Instalación experimental 

La instalación experimental utilizada en este trabajo consistió en una columna de 

acrílico rodeada con un aislante térmico, conectada a un tubo de Mariotte para 

mantener el nivel de agua constante bajo la superficie del suelo. La columna se 

rellenó con suelo proveniente de una calicata realizada en el salar del Huasco de 

120 cm de profundidad con un área superficial de 50 x 50 cm2, desde la cual se 

extrajo el material de los estratos observados, los que se empacaron de tal forma 

que su transporte no alterara las muestras (Figura 1-5). Adicionalmente se tomaron 

muestras de cada estrato para su análisis granulométrico, densidad y curvas 

características. 

Con el fin de reproducir las condiciones atmosféricas extremas de la cuenca del 

salar de Huasco en términos de temperatura, y humedad relativa, se colocó una 

lámpara infrarroja sobre la superficie de la columna, y un ventilador para simular 

el viento sobre la superficie de la columna (Figura 1-6). Se colocó una lámpara 

infrarroja debido a que genera más calor que luz visible que la lámpara normal. 

Adicionalmente, se tomaron mediciones de temperatura y humedad relativa en el 

laboratorio y sobre la columna experimental con 2 sensores Vaisala HMP75.  

La columna se instrumentó con un equipo Campbell Scientific Inc. provisto de un 

sistema que consta de un registrador de datos, un TDR, 2s multiplexores, 9 

sensores de temperatura y 9 sensores de contenido de humedad. El programa de 

medición de los sensores fueron programados con el software PC400 (Campbell 

Scientific Inc., Logan, UT) (ver Anexo 1). Los sensores fueron colocados 

horizontalmente a partir de la superficie de la columna de suelo y se tomaron 

registros de mediciones cada 5 minutos (Figura 1-7).  

 



30 

  

 

Figura 1-5: Toma de muestra en la cuenca del salar de Huasco para el montaje 

experimental. 
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Figura 1-6: Instalación experimental: a) aislamiento de columna de suelo; y b) superficie 

de la columna con lámpara infrarroja. 

   

Figura 1-7: Instalación instrumental. a) sensores de temperatura y de TDR, y b) sistema 

TDR (Time Domain Reflectometer). 
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1.2.3 Calibración de sensores de contenido de humedad 

Los sensores electromagnéticos para medición de contenido de humedad 

determinan la permitividad dieléctrica (ε) de un medio poroso a partir de la 

relación existente entre el tiempo de viaje de una onda electromagnética y la 

longitud del sensor. La permitividad dieléctrica es una constante física que 

describe como un campo eléctrico afecta y es afectado por un medio, y debido a la 

diferencia en permitividad dieléctrica entre el agua (ε ≅ 80), el aire (ε ≅ 1), y las 

partículas minerales (ε ≅ 2-15), se puede estimar el contenido de humedad de un 

suelo (θ), a partir de la relación existente entre la permitividad dieléctrica y el 

contenido de humedad. 

Para la elección de los sensores de contenido de humedad, se realizaron 

evaluaciones acerca de la influencia de: 1) largo de las varillas del sensor, 2) 

salinidad, y 3) temperatura. Para evaluar la influencia de la varilla del sensor se 

prepararon muestras con diferentes contenidos de humedad, y se tomaron 

mediciones de permitividad dieléctrica con sensores de tres varillas y 7,5 cm 

(CS645) y de 30,0 cm (CS605) de largo. La influencia de la salinidad se 

determinó, calibrando los sensores (CS645 y CS605) en soluciones de KCl con 

diferente concentración a 25°C, se compararon las mediciones de conductividad 

eléctrica tomadas con los sensores y con un conductivímetro CDC 401 (HACH, 

Loveland, CO), se tomaron mediciones de permitividad de diferentes medios de 

referencia, y se midió la permitividad dieléctrica de diferentes soluciones de KCl. 

La influencia de la temperatura se determinó haciendo mediciones de permitividad 

dieléctrica en 4 temperaturas diferentes de laboratorio. 

Por último se  prepararon muestras con el mismo suelo con diferentes contenidos 

de humedad, se midió su valor con el sensor TDR, y se determinó el contenido 

volumétrico real de la muestras. Se propone una ecuación de calibración para 

mediciones de contenido de humedad en suelos volcánicos altamente salinos del 

salar de Huasco. 
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1.2.4 Determinación de evaporación y flujos de evaporación  

Para determinar la evaporación y el frente de evaporación a través de un suelo 

salino desnudo inicialmente seco, se llevaron a cabo experimentos a diferentes 

profundidades de nivel de agua bajo condiciones isotérmicas controladas en 

laboratorio. Se fijaron niveles de agua constantes a profundidades de 75, 50, 45, y 

30 cm mediante el tubo de Mariotte, a la columna instrumentada con sensores de 

temperatura y TDR. Los sensores se instalaron a profundidades de 5, 10, 15, 20, 

25, 30, 35, 40 y 45 cm de la superficie del suelo,  

Las tasas de evaporación para cada nivel de agua se determinaron a partir de la 

disminución diaria del volumen de agua del tubo de Mariotte. Estos resultados se 

compararon con mediciones en terreno con lisímetros instalados en la cuenca y con 

mediciones realizadas con la metodología del domo en la cuenca. 

Los flujos de agua para cada nivel de agua se determinaron de acuerdo con Milly 

(1982) que considera la sumatoria de los flujos de agua líquido y de vapor de agua 

debido a gradientes de temperatura (flujo térmico) y a gradientes de presión (flujo 

isotérmico). Esta determinación se realizó a partir de las mediciones de contenido 

de humedad, y temperatura en el perfil del suelo, y de la determinación de las 

propiedades hidrodinámicas del suelo en estudio. 

Las principales propiedades hidrodinámicas de un suelo son la curva de succión, 

que corresponde a la presión que tiene el agua a un cierto contenido de humedad, y 

la conductividad hidráulica no saturada que corresponde a la capacidad del suelo 

para conducir el agua a diferentes valores del contenido de humedad. La curva de 

succión se determinó sometiendo la muestra de suelo a distintas presiones entre 

0,33 y 15,0 bares en una olla de presión, y la conductividad hidráulica no saturada 

del suelo se ajustó a partir de la medición de la conductividad hidráulica saturada 

(Ks) determinada con un permeámetro de carga constante con las expresiones 

propuestas por van Genuchten (1980). 
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1.2.5 Determinación del frente de evaporación por modelación 

matemática 

La determinación del frente de evaporación y la simulación de los flujos de agua 

en el perfil de suelo inicialmente seco y dos niveles de agua, se realizó mediante el 

modelo SiSPAT (Braud et al., 1995). Modelo que acopla el movimiento de los 

flujos de agua líquida y de vapor de agua debido a los gradientes de temperatura 

(flujos térmicos) y a los gradientes de presión (flujos isotérmicos). 

El modelo se calibró para cada nivel freático a partir de las curvas características 

del suelo determinadas en laboratorio, con el fin de reproducir el contenido de 

humedad, y temperatura medidos en el perfil del suelo, y la evaporación 

acumulada determinados experimentalmente para cada nivel de agua. 

Se realizó un análisis de sensibilidad a dos parámetros del flujo de vapor, la 

tortuosidad (τa) y el factor de corrección (η) que corresponden a los parámetros de 

mayor incertidumbre en los flujos de vapor de agua isotérmico y térmico 

respectivamente. Este análisis consistió en dar valores a la tortuosidad en un rango 

de valores encontrados en literatura, y para el caso del factor de corrección para el 

flujo de vapor térmico consistió en evaluar dos ecuaciones encontradas en 

literatura. 

1.3 Estructura del Trabajo 

Este documento presenta los resultados obtenidos en esta investigación, 

organizados en 6 capítulos. Con el fin de determinar el contenido de humedad y la 

conductividad eléctrica en el perfil del suelo, en el capítulo 2 se presenta la teoría 

acerca de la estimación del contenido de humedad a partir de sensores 

electromagnéticos. Debido a la dificultad en esta estimación, en suelos salinos y 

volcánicos como los de la cuenca del salar de Huasco, se evaluó la eficiencia de 

medición de dos sensores del contenido de humedad con diferente longitud de 

varilla, y la influencia de la salinidad y la temperatura en la estimación del 

contenido de humedad con los sensores. Se utilizó un sistema TDR con dos 
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sensores con largos de varilla de 7,5 cm (CS645) y de 30 cm (CS605) 

respectivamente. Soluciones de conductividad eléctrica y permitividad aparente 

conocida, fueron utilizadas para evaluar el funcionamiento de los sensores. Los 

resultados muestran que la longitud del sensor y la salinidad afecta la 

determinación del contenido de humedad, y la temperatura no presentan una 

influencia en la obtención de la permitividad dieléctrica. Los resultados 

experimentales comprueban que las ecuaciones propuestas para suelos de origen 

volcánico no presentan un buen ajuste, y por lo tanto se propone una ecuación de 

calibración para el sensor seleccionado CS645 para suelos de origen volcánico 

salino de la cuenca altiplánica Salar del Huasco, situada en el norte de Chile. 

Una vez calibrado los sensores, se instrumentó la columna experimental y se 

efectuaron mediciones del contenido de humedad, conductividad eléctrica y 

temperatura en 9 puntos del perfil de suelo cada 5 minutos, y además se midió la 

evaporación para 5 profundidades diferentes del nivel de agua. Esto permitió 

comparar los registros de evaporación en función de la profundidad de la napa 

subterránea con estudios realizados con otras metodologías en la cuenca del salar 

de Huasco, y establecer los perfiles de contenido de humedad, conductividad 

eléctrica y temperatura para cada nivel de agua establecida, para un suelo natural 

heterogéneo con una textura de arena y altamente salino. Los resultados mostraron 

que existe un transporte de agua que disuelve las sales del suelo, las transporta y se 

acumulan en el perfil del suelo. Predominó el flujo líquido isotérmico, y el flujo 

total para todos los niveles freáticos presenta comportamientos diferentes con 

flujos ascendentes y descendentes debido al cambio del contenido de humedad y 

temperatura dentro del perfil del suelo. La variación de la tortuosidad y el factor de 

corrección para el flujo de vapor mostraron que se producen grandes variaciones 

en el flujo de vapor y por lo tanto se genera una incertidumbre en la dirección del 

flujo (capítulo 3) 

A partir de los datos de las curvas h(θ) y K(θ), y de las mediciones de evaporación 

y los perfiles de contenido de humedad y temperatura registradas a lo largo de toda 
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la fase experimental, se calibró el modelo de simulación SiSPAT (Braud et al, 

1995) con el objetivo de determinar el frente de evaporación y los flujos de 

evaporación  para los niveles de agua de 75 cm y de 40 cm. Los resultados 

muestran que en los primeros centímetros del perfil del suelo, el flujo de vapor es 

el componente más importante, y el frente de evaporación, que corresponde al 

cambio de la fase líquida a la fase de vapor, se encuentra a una menor distancia de 

la superficie a medida que aumenta el nivel freático. (Capítulo 4). 

En el capítulo 5 se presenta la evaluación de la potencialidad del uso de la teoría 

del escalamiento de Miller y Miller (1955) que se basa en la similaridad 

geométrica de medios, en el estudio de la evaporación en cuencas utilizando datos 

de laboratorio de curvas características de un medio poroso sometido a un flujo de 

agua y ácido en condiciones no saturadas (Ortiz, 2000). Finalmente, en el Capítulo 

6 se presenta un resumen de los principales resultados y recomendaciones 

obtenidos en este estudio.  
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2 EVALUACIÓN DE SENSORES DE TDR PARA LA ESTIMACIÓN 

DE FLUJOS DE EVAPORACIÓN EN UN SUELO SALINO 

DESNUDO EN LA CUENCA DEL SALAR DEL HUASCO  

2.1 Resumen 

La reflectometría de dominio temporal (TDR) es una técnica electromagnética 

indirecta, rápida y no destructiva que permite estimar el contenido de humedad (θ) 

de un suelo a partir de su constante dieléctrica (ε). La relación que se establece 

entre ε y θ está influenciada por las características del sensor y del suelo. En suelos 

de origen volcánico se ha reportado que la relación de Topp no permite una 

estimación correcta de θ a partir de la medición de ε. El objetivo de este trabajo fue 

determinar el contenido de humedad de un suelo salino de origen volcánico, para 

lo cual se evaluó el efecto de la longitud de las varillas del sensor, la influencia de 

la salinidad y de la temperatura de medición en la determinación de la constante 

dieléctrica con un sistema TDR. Se utilizó un sistema TDR con dos sensores con 

largos de varilla de de 30 cm (CS605) y 7,5 cm (CS645) respectivamente, y con 

una longitud de cable de 10 m. Soluciones de conductividad eléctrica y 

permitividad aparente conocida, y cuatro temperaturas de medición se usaron para 

evaluar el funcionamiento del sensor TDR CS605 y CS645. Los resultados 

muestran que la longitud del sensor y la salinidad afecta la determinación de θ, 

mientras que estadísticamente la temperatura no presenta influencia en la 

obtención de ε. Los datos experimentales comprueban que ni la ecuación de 

calibración de Topp ni las ecuaciones propuestas para suelos de origen volcánico 

presentan un buen ajuste. En base a los resultados obtenidos se propone una 

relación entre ε y θ para suelos volcánicos de la cuenca altiplánica Salar del 

Huasco, situada en el norte de Chile. 
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2.2 Abstract 

Time Domain Reflectometry (TDR) is an indirect electromagnetic technique, fast, 

and nondestructive used to estimate the moisture content (θ) of a soil from the 

determination of its apparent dielectric constant (ε). The relationship between εa 

and θ is influenced by many factors, such as length of the sensor rods, salinity of 

porous media and soil mineralogy. In volcanic soils, it has been reported that 

Topp´s relationship does not correctly estimate θ from the measurement of εa. The 

aim of this study was to determine the moisture content of a saline soil of volcanic 

origin, for which we evaluated the effect of the length of the sensor rods, salinity 

and temperature on determining apparent permittivity of a TDR system. The TDR 

system used was tested with two sensors that had rods of 7,5 cm (CS645) and 30 

cm (CS605) long, respectively, with a cable length of 10 m. Solutions of known 

electrical conductivity and apparent permittivity were used to evaluate the CS645 

and CS605 sensor TDR performance at different temperatures. The results show 

that the length of the sensor rods affects the determination of θ, while the effect of 

salinity and temperature on ε is negligible. The experimental data prove that 

neither the Topp equation nor previously proposed equations for volcanic soils 

present a good fit for the soil used in this study. Based on the results we propose 

one new relationships for ε vs θ for the volcanic soils of the Salar del Huasco 

Altiplano basin, located in northern Chile. 

2.3 Introducción  

El contenido de humedad θ (m3 m-3), de un medio poroso es una propiedad 

fundamental que determina la cantidad de agua que se puede almacenar y 

transmitir en suelos no saturados. Esta es una propiedad difícil de medir en el 

tiempo, tanto en laboratorio como en terreno, y la metodología más utilizada para 

su medición es la Reflectometría de Dominio de Tiempo (TDR), debido a la 

obtención de lecturas instantáneas, es un método no destructivo, no contaminante, 

y se puede automatizar. 



47 

  

Los sistemas TDR emiten pulsos electromagnéticos a lo largo de una línea de 

transmisión insertada en un suelo, que permite determinar la velocidad del pulso en 

el medio. Esta velocidad depende de la constante dieléctrica del suelo que está en 

contacto con el sensor ε  (-). La constante dieléctrica corresponde a una constante 

física que describe cómo un campo eléctrico afecta y es afectado por un medio, y 

por lo tanto se relaciona con la capacidad de un material de transmitir un campo 

eléctrico. La gran diferencia de ε  en el agua (ε  ≅ 80) en comparación al aire (ε  ≅ 

1) o a los constituyentes sólidos del suelo seco (ε  ≅ 3 - 5), implica que pequeños 

cambios de θ producen cambios importantes en ε, los cuales permiten estimar θ. 

Topp et al (1980) reportaron una ecuación empírica denominada “ecuación 

universal” que describe la relación entre θ  y ε  para suelos minerales basada en un 

polinomio de tercer orden. Esta ecuación muestra que ε  está fuertemente afectada 

por cambios de θ, y que es independiente de la densidad del suelo, de la textura, 

del contenido de sal y/o de la temperatura. La ecuación de Topp se expresa como: 

362422 103.4105.51092.2103.5 aaa xxxx εεεθ −−−− +−+−=  (2.1) 

Esta ecuación ha permitido el uso extendido del TDR, ya que permite obviar la 

necesidad de calibraciones previas a la determinación de la humedad. Sin embargo, 

estudios posteriores demuestran que existe una dependencia de la constante 

dieléctrica con algunas características del suelo como la salinidad (Friedman, 

2005; Inoue et al, 2008; Nadler et al, 1999; Persson et al, 2004), la temperatura (Or 

y Wraith, 1999; Seyfried y Grant, 2007), y la mineralogía del suelo (Regalado et 

al, 2003). Además, se ha reportado que también existe una dependencia con las 

características del sensor como la longitud de su cable y la longitud de las varillas 

del sensor (Castiglione y Shouse, 2003; Kahimba et al, 2007; Logsdon, 2000; 

Robinson et al, 2003b). Para considerar estas dependencias, se ha propuesto un 

gran número de relaciones entre θ  y ε, algunas generales (Ledieu et al, 1986) y 

otras para suelos específicos (Regalado et al, 2003; Roth et al, 1990). 
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La constante dieléctrica de un medio es un número complejo (ε = ε’ - jε”). La 

componente real (ε’) da una estimación del contenido de agua del suelo, y la 

componente imaginaria (ε”) depende de la conductividad eléctrica del suelo. La 

dependencia de ε con la salinidad se explica debido a que parte imaginaria (ε”) 

deja de ser nula y puede ocasionar una pérdida dieléctrica significativa y por 

consiguiente una sobreestimación de la medición de del contenido de humedad 

(Bittelli et al., 2008; Bouksila et al., 2008). 

Por otro lado, la temperatura (T) afecta las propiedades dieléctricas de los 

materiales de diferente forma. En el agua, la constante dieléctrica disminuye al 

aumentar T, mientras que en los sólidos Wraith y Or (1999) reportan que no existe 

relación entre la constante dieléctrica y la temperatura para un rango entre 4 y 

40°C. Por lo tanto, en mezclas de sólidos y agua se debiera producir una 

disminución de ε con la temperatura, aunque en menor proporción que en agua 

sola. 

Los suelos volcánicos muestran un comportamiento atípico dieléctrico diferente al 

observado en la mayoría de los suelos minerales, bedido a la baja densidad (Weitz 

et al, 1997), a la alta área superficial (Tomer et al, 1999), y la alta porosidad 

(Regalado et al, 2003). Esto como consecuencia de que los suelos volcánicos se 

originan a partir de materiales piroclásticos con una alta proporción de minerales y 

gran afinidad por las moléculas de agua y por lo tanto existe una fuerte agregación 

de partículas (Regalado et al, 2003). Esto hace necesario estudiar el 

comportamiento de la respuesta del sensor frente a este tipo de suelos, y como 

resultado se han propuesto curvas de calibración alternativas para suelos 

volcánicos de Nueva Zelanda (Tomer et al, 1999), Japón (Miyamoto et al, 2001), 

Islas Canarias (Regalado et al, 2003), y Costa Rica (Weitz et al, 1997) en respuesta 

a la diferencia en la estructura y la mineralogía presente en los suelos volcánicos. 

Con el fin de determinar el contenido de humedad en un suelo de origen volcánico 

con alto contenido de sales, en este trabajo se evaluó el efecto de la longitud de la 

varilla del sensor, de la conductividad eléctrica, y de la temperatura, en la medición 
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de la constante dieléctrica. Para ello se efectuaron mediciones con dos sensores 

TDR de diferente longitud de varilla (Campbell Scientific Inc., Logan, UT), a 

diferentes temperaturas, en soluciones de referencia con constante dieléctrica y 

conductividad eléctrica conocidas. Además, se utilizaron sensores CS645 para 

medir el perfil de humedad de una columna de suelo volcánico y salino sometida a 

evaporación para un nivel freático situado a 75 cm de profundidad. 

La estructura de este artículo consiste en la descripción experimental en la sección 

2.4, seguida de la discusión de resultados en la sección 2.5, y las conclusiones se 

presentan en la sección 2.6 

2.4 Materiales y Métodos  

2.4.1 Teoría del sistema TDR 

Un sistema TDR típico consiste en un cable coaxial unido a una sonda que tiene 

varillas de acero inoxidable que se insertan en un medio poroso. El TDR emite un 

pulso electromagnético que viaja a través del sistema, en el cual se producen 

reflexiones del pulso. Las ondas que son reflejadas a lo largo del sensor son 

recolectadas en un osciloscopio, instrumento que representa gráficamente las 

señales eléctricas, en la que el voltaje o coeficiente de reflexión se expresa en 

función de la distancia. El coeficiente de reflexión describe la amplitud o la 

intensidad de la onda reflejada con respecto a la onda incidente mostrando las 

discontinuidades en la propagación de las ondas en el medio poroso. 

Esta metodología consiste entonces en estimar el tiempo de viaje para la 

transmisión de un pulso de una onda electromagnética a través de una línea de 

transmisión. La velocidad del viaje v (m s-1) de una onda electromagnética en un 

medio poroso se calcula como: 

ε
c

v =  (2.2) 
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donde, c es la velocidad de una onda electromagnética en el vacio (2,988 x 108 m s-

1), y ε es la constante dieléctrica medida por el sistema TDR. El tiempo de viaje de 

una onda electromagnética para ir y volver en una longitud L (cm) está definida 

como: 

v

L
t

2=  (2.3) 

Igualando las Ecuaciones 2.1 y 2.2, y resolviendo para la constante dieléctrica se 

obtiene que: 

2

2







=
L

ctε  (2.4) 

Definiendo 
2

ct
como la longitud aparente La (cm), equivalente a la distancia que 

tarda la constante dieléctrica en recorrer las varillas del sensor, la constante 

dieléctrica se calcula como: 

22 )(









 −
=







=
L

XX

L

L ifaε  (2.5) 

donde L corresponde a la longitud de las varillas del sensor (cm); Xf y Xi 

corresponden a la distancia en las inflexiones final e inicial de la onda 

electromagnética debido a las varillas del sensor en la forma de la onda recogida 

por el osciloscopio. 

En la Figura 2-1 se presenta una curva típica del sistema TDR donde se observa los 

puntos de inflexión de la onda electromagnética al encontrar diferencias en la 

trasmisión de la onda o impedancia en la línea de transmisión. En esta curva se 

grafica el coeficiente de reflexión (-), definido como la razón entre la amplitud de 

la señal reflejada y la amplitud de la señal de entrada del TDR, en función de la 

distancia del sistema. Esta onda presenta tres puntos de inflexión de la señal: 1) 

que representa el final del cable coaxial e inicio de la cabeza del sensor, 2) que 
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representa el final de la cabeza del sensor e inicio de las varillas del sensor, y 3) 

que representa el final de las varillas del sensor. 
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Figura 2-1: Forma de la onda típica de la señal electromagnética emitida por el TDR 

propagada por todo el sistema. Las inflexiones en la forma de la onda corresponden a 

cambios en la transmisión de la onda debido a las uniones entre las partes del sistema: 1) 

final del cable coaxial e inicio de la cabeza del sensor, 2) final de la cabeza del sensor e 

inicio de las varillas del sensor (Xi), y 3) final de las varillas del sensor (Xf). El sistema 

TDR calcula la permitividad aparente a partir de la longitud aparente determinado de la 

forma de la onda y la longitud real del sensor. 
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Por otra parte, la constante dieléctrica corresponde a un número complejo 

(Robinson et al, 2003a), donde la parte real (ε’ ) describe la energía almacenada en 

el material dieléctrico, y la parte imaginaria describe las pérdidas dieléctricas 

producidas por relajación del momento dipolar ("
relajε ) y por la conductividad 

eléctrica en la fase líquida (σ). La permitividad entonces se expresa como: 

( ) 







+−=+−=

ωε
σεεσεεε

0

"'"' dc
relajrelaj jj  (2.6) 

donde σdc es la conductividad eléctrica a frecuencia cero (S m-1), ε0 es la constante 

dieléctrica en el vacio (-), ω es la frecuencia angular (2πf), f es la frecuencia (Hz), 

y j es el número imaginario ( 1− ). Cuando se desprecian las pérdidas dieléctricas, 

la medición de εa representa la parte real de la permitividad (ε’ ). 

2.4.2 Sistema TDR 

El sistema TDR utilizado (Campbell Scientific Inc., Logan, UT) consistió de un 

datalogger CR10X, un TDR100, dos multiplexores de 8 canales SDMX50, y 9 

sensores de tres varillas CS605 y 9 sensores de tres varillas CS645. Las longitudes 

y el diámetro de las varillas de los sensores fueron de 30,0 cm de longitud y 0,475 

cm de diámetro para el CS605, y de 7,5 cm de longitud y 0,159 cm de diámetro 

para el CS645. La longitud del cable en ambos sensores fue de 10 m.  

El sistema TDR estima ε a partir de la ecuación (5). La longitud aparente La se 

obtiene sumergiendo previamente los sensores en agua destilada a una temperatura 

conocida (~25ºC), registrando la onda, y determinando la distancia de los puntos 

de inflexión inicial y final de las varillas del sensor, en la forma de la onda 

electromagnética, utilizando el software PCTDR (Campbell Scientific Inc., Logan, 

UT). 
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2.4.3 Calibración del sensor 

a) Influencia del largo de las varillas de los sensores CS605 y CS645 

Se realizaron varios experimentos para verificar el funcionamiento de los sensores 

en suelos salinos con el fin de determinar el contenido de humedad (θ) y la 

conductividad eléctrica (σ) con los sensores TDR. Primero se evaluó la influencia 

del largo de las varillas del sensor, para lo cual se prepararon muestras de suelos 

con contenidos de humedad entre 0 y 30% con agua destilada, y se tomaron 

mediciones de la constante dieléctrica ε con los dos tipos de sensor realizando tres 

réplicas por medición. Para el sensor CS605 se usaron como probetas bandejas 

rectangulares de 21,5 cm de ancho, 35,0 cm de largo y 10,0 cm de alto, y el sensor 

se dispuso en sentido horizontal. Para el sensor CS645 se usaron cilindros de 8,0 

cm de alto y 10,0 cm de diámetro, y el sensor se dispuso en sentido vertical. Una 

vez preparadas las muestras, se dejaron por 24 horas en reposo para lograr 

uniformidad en el contenido de humedad en cada una de ellas, tapadas con papel 

plástico para evitar procesos de evaporación.  

Las mediciones fueron instantáneas, por lo que se descarta algún cambio en la 

uniformidad del contenido de humedad en las probetas verticales. De acuerdo a la 

configuración del sensor y a los volúmenes de las muestras en las probetas, se 

descartó también efectos de borde (Topp y Davis, 1985). 

El contenido de humedad de las probetas, fue determinado por el método 

gravimétrico, secando las muestras a 110°C durante 24 h, y a partir de la densidad 

del suelo se convirtió a medición volumétrica (Dane and Topp, 2002). Las 

mediciones de la constante dieléctrica (ε) con los sensores TDR y las de θ con el 

método gravimétrico, se compararon con la ecuación propuesta por Topp et al 

(1980) para suelos minerales. La constante dieléctrica real (ε’ ) e imaginaria (ε” ) se 

determinaron utilizando la siguiente relación entre ε, ε’ , y ε”  (Bitelli et al, 2008; 

Hamed et al, 2006): 
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Considerando que εrelaj”  es nulo, y por lo tanto, las pérdidas dieléctricas totales son 

equivalentes a las mediciones de conductividad eléctrica realizadas con el TDR 

(Topp et al., 2000), se obtiene la constante dieléctrica imaginaria, ε” : 

ωε
σ

ε
0

" =  (2.9) 

Sustituyendo (9) en (8) y resolviendo para la constante dieléctrica real, ε’ : 

2
´

2 2
04

σε ε
ε ε ω

= −  (2.10) 

b) Influencia de la salinidad 

Con el fin de determinar la influencia de la salinidad en las mediciones de la 

conductividad eléctrica y la constante dieléctrica, se prepararon 10 soluciones de 

KCl a 25°C cuya conductividad eléctrica es conocida (σref
25) en el rango de 0,015 a 

12,9 dS m-1. La regresión lineal entre las mediciones de conductividades eléctricas 

de los sensores (σsensor
25) y los valores de σref

25 permitieron determinar la constante 

de medición de conductividad eléctrica del sensor (Kp). 

Las mediciones de σsensor
25 fueron comparadas con las mediciones realizadas con 

un conductivímetro CDC 401 (HACH, Loveland, CO). Adicionalmente, se 

compararon los valores de las constantes dieléctricas medidas con el sensor (ε 

sensor) con fluidos cuya constante dieléctrica es conocida (ε ref), las que se 

presentan en la Tabla II-1. Finalmente, la constante dieléctrica fue medida en 10 

soluciones diferentes de KCl realizando 8 repeticiones de conductividad eléctrica y 

de constante dieléctrica para cada sensor. 
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Tabla II-1: Constantes dieléctricas de referencia (ε ref) de los fluidos 

usados para la validación de los sensores. 

Medio líquido εεεε ref 

Etanol 24,6 

Etanol/Agua (2:1) 43,2 

Etanol/Agua (1:1) 52,5 

Etanol/Agua (1:2) 60,6 

Agua 80.0 

 

La bondad del ajuste entre la constante dieléctrica y la conductividad eléctrica a 

25°C de los fluidos de referencia, y los valores estimados por el sensor, fueron 

cuantificada por el coeficiente de eficiencia de Nash-Sutcliffe (Ceff) y la raíz de los 

errores promedio cuadrados (RMSE) definidos respectivamente como: 

( )

( )∑

∑

=

=

−

−
−=

N

i

N

i
eff

zx

xy
C

1

2

1

2

1  (2.11) 

( )
N

xy
RMSE

N

i
∑

=

−
= 1

2

 (2.12) 

donde y es el valor determinado con el sensor, x es el valor de referencia, z es el 

valor promedio de las mediciones realizadas con el sensor, y N es el número de 

medidas realizadas. 

c) Influencia de la salinidad 

La influencia de la temperatura se determinó efectuando mediciones puntuales de 

constante dieléctrica con el sensor CS645. El sensor se colocó verticalmente en 

probetas cilíndricas de 8,0 cm de alto y 10,0 cm de diámetro con muestras de suelo 
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de diferente contenido de humedad. Las mediciones se realizaron en laboratorio 

sometido a 4 diferentes temperaturas (15, 22, 30 y 40°C +/- 1°C). La temperatura 

del laboratorio se controló con un calentador con termostato, y las mediciones de la 

temperatura del laboratorio se realizaron con un sensor Vaisala HMP75 cada 15 

minutos (Figura 2-2). 

 

Figura 2-2: Mediciones de la constante dieléctrica en muestras de suelo de origen 

volcánico con el sistema TDR y el sensor CS645 en laboratorio con temperatura 

controlada. a) Preparación de las muestras a distintos contenidos de humedad; y b) 

medición de la constante dieléctrica y verificación de la temperatura del laboratorio. 

2.4.4 Instalación experimental 

En la Figura 2-3 se presenta la instalación experimental, que consiste de una 

columna de acrílico de 120 cm de largo y de 30 cm de diámetro interno, conectada 

a un tubo de Mariotte. Sistema que permitió mantener el nivel de agua constante a 

las diferentes profundidades ensayadas en la experimentación. La muestra de suelo 

se empacó a una densidad de 1,55 g cm-3 y se instrumentó con 9 sensores CS645 

a) b) 
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para medir el contenido de humedad, y 9 sensores de temperatura 107-L (Campbell 

Scientific Inc., Logan, UT), colocados a las mismas profundidades (5, 10,15, 20, 

25, 30, 35, 40 y 45 cm de la superficie). Las mediciones se realizaron cada 15 

minutos. 

Tubo de Mariotte Columna de suelo

Sensores 
TDR

Sensores de
temperatura

Sistema  
TDR

75 cm

Sistema  
TDR

 

Figura 2-3: Instalación experimental. 

El suelo estudiado proviene de la cuenca evaporítica del salar de Huasco (Primera 

Región de Chile) localizado a una altura de 3.831 m.s.n.m. (20º18N, 68º52E), 

cuyos rasgos tectónicos y climáticos favorece la formación de costras salinas, 

donde predominan los sulfatos y en menor proporción los cloruros y los boratos 

(DGA-PUC, 2009). El suelo es de textura arenosa con 94,15% de arena, 2,62% de 

limo y 3,23% de arcilla, con un contenido de materia orgánica de 0,21%, y una 

conductividad eléctrica de 8,1 dS m-1. 

La muestra de suelo usada en esta experimentación corresponde a un suelo de 

origen volcánico, depósito piroclástico compacto, normalmente estratificado. Está 

constituido por tobas total o parcialmente soldadas, de composiciones riolítica 

(roca volcánica de grano fino a vítrea), y dacítica (roca volcánica de composición 

Datalogger Datalogger 
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similar a la granodiorita). En algunos sectores se distingue, en el perfil vertical, un 

sector de vitrófiros negros, una parte media de tobas riolíticas (rocas con alto 

contenido de cuarzo, sílice, óxidos de hierro y carbonatos), rosadas, compactas, 

muy soldadas, y con estructuras de flujo, y un nivel superior de color gris claro, 

medianamente soldado, y en parte cinerítico (Flores, 2010). 

2.5 Resultados y Discusión 

2.5.1 Influencia del largo de las varillas de los sensores TDR CS605 y 

CS645 

En la Figura 2-4 se muestra la forma de la onda obtenida en agua destilada a 25°C 

para los sensores CS605 (30 cm) y CS645 (7,5 cm). Se observa que el punto de 

inflexión correspondiente al final de las varillas del sensor de 30 cm (Figura 2-4a) 

se ve atenuado con respecto al sensor de 7,5 cm (Figura 2-34), tal como lo 

reportaron Bitelli et al (2008) y Robinson et al (2003a). 

La atenuación del segundo punto de inflexión en la forma de la onda presentada 

con el sensor CS605 mostrada en la Figura 2-4a para la línea de transmisión usada 

(1 TDR, 2 multiplexores, y 9 sensores de 30 cm con un largo de cable de 10 m), no 

permitió observar el segundo punto de inflexión para la medición en agua. Debido 

a que el largo de la varilla del sensor aumenta las pérdidas en el sistema y por lo 

tanto a menores contenidos de humedad, mayor atenuación del segundo punto de 

inflexión del final de las varillas del sensor. 

El sensor CS645 al tener una longitud de varilla más corta, presenta una menor 

disipación de energía a lo largo de la línea de transmisión, lo que permite que la 

forma de la onda pueda ser detectada más fácilmente por el osciloscopio del TDR. 
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a)

b)

 

Figura 2-4: Forma de la onda en mediciones de agua destilada a 25°C obtenidas del 

software PCTDR: a) Sensor CS605 de 30 cm, y b) sensor CS645 de 7,5 cm. 
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En la Figura 2-5a y 2-5b se presentan las mediciones de constante dieléctrica 

determinada con los sensores CS605 (30 cm) y CS645 (7,5 cm) en las probetas 

utilizadas con muestras de suelo a diferentes contenidos de humedad, y las 

componentes ε’ y ε” determinadas de acuerdo a las Ecuaciones 2.9 y 2.10 en 

función del contenido de humedad θ. Se incluye además la estimación de θ  

obtenida utilizando la ecuación de Topp (Ecuación 2.2). 
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Figura 2-5: Influencia del largo de las varillas del sensor en la determinación de la 

permitividad real (ε’ ), imaginaria (ε” ) y constante dieléctrica (ε) como función del 

contenido de humedad y estimación de θ con ecuación de Topp: a) Sensor CS605 (30,0 

cm); y b) Sensor CS645 (7,5 cm). 

Los resultados de la constante dieléctrica con el sensor CS605 muestran una gran 

dispersión de datos comparados con los resultados de la permitividad aparente del 

sensor CS645, debido a la atenuación ya observada en agua y a bajos contenidos 

de humedad, el osciloscopio no es capaz de detectar el punto de inflexión del final 

de las varillas del sensor. 

La Figura 2-5 muestra que la constante dieléctrica imaginaria (ε” ) es prácticamente 

nula para ambos sensores, luego la hipótesis de que la constante dieléctrica real (ε’ ) 
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es igual a constante dieléctrica (ε) es válida para este caso. Este comportamiento se 

debe a la alta frecuencia de medición del TDR (Blonquist et al, 2005), y 

probablemente a la relación inversa existente entre σ y f (Ecuación 2.5). 

Se observa que la ecuación de Topp no se ajusta a las mediciones realizadas con 

ninguno de los dos sensores. Para εa < 12 (CS645) y εa < 10 (CS605) se subestima 

el valor del contenido de humedad, y para valores mayores se sobrestima. Aunque 

la ecuación de Topp es aplicable a la mayoría de los suelos, y en especial a los 

suelos arenosos, esta desviación con respecto a la ecuación propuesta por Topp 

puede ser explicada por la alta conductividad eléctrica del medio poroso y por el 

origen volcánico del suelo.  

2.5.2 Influencia de la conductividad eléctrica 

En la Figura 2-6 se presentan los resultados de las mediciones de conductividad 

eléctrica y permitividad aparente con los dos sensores en soluciones de referencia 

de conductividad eléctrica y permitividad aparente conocidas. En la Figura 2-6a se 

observa la relación que permite determinar la constante de calibración para 

conductividad eléctrica del sensor Kp = 19,909 y 88,115 para los sensores CS605 y 

CS645 respectivamente. Valores trece veces mayor a lo reportado por su fabricante 

de de 1.4 (sensor CS605), y de 6,40 (sensor CS645), aunque en ambos casos se 

tomaron mediciones en un rango mayor de conductividad eléctrica al recomendado 

por el fabricante debido a la alta salinidad que se encuentra en el suelos de estudio 

donde se tomaron las mediciones. 

En la Figura 2-6b se muestra la comparación entre las mediciones de 

conductividad eléctrica con los sensores a 25°C (σsensor
25) y las mediciones 

realizadas con un conductivímetro en soluciones de referencia. Se observa un buen 

ajuste entre ellas con un alto coeficiente de eficiencia (Ceff), aunque se observa una 

ligera sobreestimación de σsensor
25 para valores mayores a 5 dS m-1 con el sensor 

CS645, que corresponde al valor máximo de trabajo sugerido por el fabricante, 

Aunque los sensores se usaron para mediciones de conductividad fuera del rango 
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del fabricante, se considera que los dos sensores son confiables para mediciones de 

conductividad eléctrica hasta 12 y 7 dS m-1 para los sensores CS645 y CS605 

respectivamente. 
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Figura 2-6: Evaluación del sensor CS645 para mediciones de conductividad eléctrica a 

25°C (σsensor
25): a) determinación de la constante del sensor para medición de 

conductividad eléctrica(Kp) con medios de referencia, b) mediciones de conductividad 

eléctrica en soluciones salinas de KCl, c) determinación de la constante dieléctrica (ε) en 

fluidos de referencia no salinos, y d) influencia de la conductividad eléctrica en lecturas 

de la constante dieléctrica en soluciones de KCl. 
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En la Figura 2-6c se muestran los resultados de las mediciones de la permitividad 

aparente con el sensor en medios de referencia no salinos. Se observa que los 

sensores estiman con bastante precisión la constante dieléctrica de los medios de 

referencia. La Figura 2-6d presenta las mediciones de permitividad aparente con el 

sensor en las soluciones de KCl con conductividad eléctrica conocida, y 

permitividad aparente igual a 80. Los resultados indican que el sensor CS605 

presenta una influencia de la salinidad en un rango inferior al sugerido por el 

fabricante debido a la longitud de las varillas del sensor. Mientras que para el 

sensor CS645 para soluciones menores a 12,9 dS m-1 el sensor mide correctamente 

la constante dieléctrica, y no se observa influencia de la salinidad, debido a la alta 

frecuencia de trabajo del TDR y a la pequeña longitud de las varillas del sensor. 

Estos resultados muestran la influencia de la salinidad en la longitud de la varilla 

del sensor. Indicando que la frecuencia del TDR y el largo de las varillas del sensor 

juegan un rol importante en la medición de medios salinos, aunque no queda claro 

porque el sensor CS605 no mide correctamente la constante dieléctrica en el rango 

de medición que sugiere el fabricante, y porque el sensor CS645 de menor longitud 

de varilla mide la constante dieléctrica correctamente en un rango mayor al 

sugerido por el fabricante. 

Debido a la forma de la onda para las mediciones de la constante dieléctrica en 

agua (Figura 2-3a), la dispersión de los registros de la constante dieléctrica para 

estimar el contenido de humedad (Figura 2-4a), y la influencia de la salinidad en 

los registros de la constante dieléctrica, se descartó el uso del sensor CS605. 

2.5.3 Influencia de la temperatura 

En la Figura 2-7 se presentan los resultados de las mediciones de la constante 

dieléctrica con el sensor CS645 en muestras de suelo con diferente contenido de 

humedad sometidas a diferentes temperaturas ambiente. Se realizó una prueba 

estadística no paramétrica para validar que no existen diferencias significativas 

entre los valores del contenido de humedad para diferentes temperaturas de 

medición. Se utilizó el análisis de varianza de un factor, obteniéndose que para un 
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nivel de confianza del 95%, las varianzas fueron las mismas. De acuerdo con este 

estadístico se puede asumir que las lecturas de constante dieléctrica no se ven 

afectadas por la temperatura, y por lo tanto no se rechazó la hipótesis de que las 

muestras procedían de la misma población. 
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Figura 2-7: Determinación del contenido de humedad (θ) por sensores TDR (CS645) a 

diferentes temperaturas. 

La frecuencia de operación del TDR de 1,5 GHz y el largo del sensor CS645 de 7,5 

cm, explican el hecho de que las mediciones con este equipo no se vean afectado 

por los efectos de polarización de Maxwell-Wagner (Assouline et al, 2010). 

Fenómeno que indica que la salinidad afecta tanto la parte imaginaria como la real 

de la constante dieléctrica. Otros sistemas operan con frecuencias menores a 100 

MHz, y aunque se calibren los equipos, las mediciones de contenido de humedad 

están sesgadas por la variación de la temperatura como lo reportan Chen y Or 

(2006). Los resultados obtenidos concuerdan con lo reportado por Topp et al 
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(1980) en un rango de temperatura entre 10 y 36°C donde señalan que no existe 

influencia de temperatura (T) en las mediciones de la constante dieléctrica (ε) 

2.5.4 Modelos empíricos de calibración 

La diferencia observada en la medición de la constante diélectrica se atribuye al 

tipo de suelo volcánico, dado que la ecuación de Topp no se ajusta correctamente, 

y que no se observó influencia de la conductividad eléctrica ni de la temperatura en 

la medición de la constante dieléctrica con el sensor SC645, tal como lo han 

reportado Miyamoto et al (2001), Regalado et al (2003), Souza et al (2001), Tomer 

et al (1999), y Weitz et al (1997), los que han propuesto modelos empíricos 

específicos para suelos de origen volcánico. Puesto que estos autores han indicado 

que las características del suelo volcánico en términos de baja densidad aparente, 

gran porosidad, alta superficie específica, y fuerte agregación de partículas, la 

capacidad de retención de agua exhibe un comportamiento dieléctrico atípico 

diferente a otros tipos de suelos. 

En la Figura 2-8 se presentan las relaciones entre la constante dieléctrica (ε) vs el 

contenido de humedad (θ) propuestas para suelos de origen volcánico en climas 

templados y tropicales (Miyamoto et al, 2001; Regalado et al, 2003; Souza et al, 

2001; Tomer et al, 1999; Weitz et al, 1997). Las ecuaciones propuestas por 

Miyamoto et al (2001), Regalado et al (2003), y Weitz et al (1997) para valores de 

ε < 6 presentan un buen ajuste, sin embargo, para valores mayores sobreestiman el 

contenido de humedad. Por otra parte, los modelos propuestos por Souza et al 

(2001), y Tommer et al (1999) para valores de ε  < 11 subestiman el contenido de 

humedad, y para valores de ε  > 11 sobrestiman el contenido de humedad. 

La relación ε - θ del suelo en estudio presenta un cambio de pendiente en ε = 6, a 

diferencia de las otras ecuaciones propuestas. Este cambio se debe al resultado del 

efecto de la estructura del suelo en las propiedades dieléctricas en suelos 

volcánicos. Similares resultados han sido reportados por Fukumoto y Tanaka 

(1995), y Miyamoto et al (2003), quienes mostraron que el contenido de agua 
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crítico corresponde al punto en el cual los espacios dentro del grano de suelo 

(intra-poroso) están saturados, mientras que los espacios vacios entre granos del 

suelo (inter-poroso) no están saturados, y esto se debe a la estructura de agregación 

que poseen los suelos de origen volcánico. 

A medida que aumenta el contenido de humedad en este tipo de suelo, el agua se 

acumula en el espacio inter-poroso de los agregados del suelo, y cuando está 

saturado, el volumen de poros entre agregados disminuye debido a la acumulación 

de agua en el espacio inter-poroso. Y por lo tanto el comportamiento atípico 

dieléctrico podría deberse al llenado de los inter- e intra-poros del agregado y el 

efecto del agua adsorbida en la superficie del suelo.  
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Figura 2-8: Ajuste de modelos empíricos de calibración para suelos de origen volcánico. 
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En base a los resultados obtenidos se proponen dos relaciones entre εa y θ para los 

suelos volcánicos de la cuenca altiplánica Salar del Huasco. En la Figura 2-9 se 

muestran los ajustes logarítmico y polinómico de tercer grado con los datos 

experimentales, donde se observa un ajuste aceptable tanto de tipo logarítmico 

como polinómico de tercer grado para los resultados la constante dieléctrica 

determinados por el sensor SC645. Se propone la ecuación de tipo polinómico de 

tercer orden para suelos salinos y volcánicos del norte de Chile. 

y = 0,1107ln(x) - 0,0374

R² = 0,9761
y = 0,0001x3 - 0,0049x2 + 0,0692x - 0,0954

R² = 0,9934
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Figura 2-9: Modelos empíricos de calibración del sensor TDR CS645 para el suelo de la 

cuenca del salar de Huasco. 
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2.5.5 Mediciones de contenido de humedad (θθθθ) en una columna de suelo 

salino 

En la Figura 2-10 se presenta las estimaciones del contenido de humedad con la 

ecuación de calibración polinómica del sensor CS645 en una columna 

experimental de suelo salino proveniente de la cuenca del salar del Huasco con un 

nivel de agua de 75 cm. En la Figura 2-10a se presenta el perfil hídrico 

correspondiente a un nivel de agua de 75 cm, y en la Figura 2-10b se presenta las 

estimaciones de θ a diferentes profundidades para el perfil de equilibro durante 192 

h y la temperatura de la superficie de la columna. 
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Figura 2-10: Mediciones de contenido de humedad a diferentes profundidades de la 

superficie con sensores TDR: a) perfil de equilibrio de contenido de humedad, y b) 

variación del contenido de humedad en el perfil de suelo y temperatura superficial en el 

tiempo. 
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El contenido de humedad para 192 horas a profundidades mayores a 15 cm es 

constante, y para profundidades menores presenta una mayor variación. La 

temperatura en la superficie de la columna, fue suministrada por una lámpara 

infrarroja, y por lo tanto el perfil de suelo presenta un decrecimiento de la 

temperatura con la profundidad. Esta diferencia entre las mediciones de 

temperatura a mayor profundidad con las mediciones a profundidades menores a 

15 cm puede ser consecuencia de procesos de transporte de vapor (Assouline et al, 

2010). 

2.6 Conclusiones 

El sensor CS605 de 30 cm para la línea de transmisión utilizada que consiste de un 

TDR, 2 multiplexores, y 9 sensores con 10 m de longitud de cable, presenta una 

atenuación importante en la forma de la onda, lo que produce una gran dispersión 

de los valores de permitividad aparente para contenidos de humedad menores al 

30%, lo que indica que el largo de las varillas del sensor afecta la determinación de 

la permitividad aparente. 

Se comprueba en esta  investigación, de que no existen pérdidas en el sistema 

TDR, por lo tanto, la permitividad aparente es equivalente a la permitividad real 

para la frecuencia de operación utilizada por el TDR. 

El sensor CS645 de 7,5 cm de longitud de varilla determina satisfactoriamente la 

conductividad eléctrica y la permitividad aparente para salinidades menores a 12.9 

dS m-1 aunque está fuera de su rango de operación (5 dS m-1). Se observa además 

que no existe influencia de la temperatura en un rango entre 15 y 40°C en la 

determinación de la permitividad aparente con este sensor. 

En este suelo volcánico, la ecuación de Topp et al (1980), y las ecuaciones 

propuestas para suelos volcánicos de climas templados y tropicales no se ajustan a 

las mediciones experimentales. Se proponen dos ecuaciones empíricas de 

calibración en este tipo de suelo, siendo la de mejor ajuste la ecuación polinómica 

de tercer grado. 
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Se recomienda realizar calibraciones en el laboratorio en suelos volcánicos con alta 

salinidad como los encontrados en el norte de Chile, con el fin de poder usar con 

un mayor grado de exactitud y precisión mediciones continuas en terreno con este 

tipo de instrumentos. 
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3 EVALUACION DE LA EVAPORACION Y FLUJOS DE 

EVAPORACION EN UNA COLUMNA DE SUELO SALINO SECO 

SOMETIDO A DIFERENTES NIVELES FREATICOS  

3.1 Resumen 

En cuencas cerradas, la correcta cuantificación de la evaporación es esencial para 

mejorar la exactitud en la estimación del balance de agua, puesto que este proceso 

en climas áridos e hiperáridos como los del altiplano chileno influye en un alto 

porcentaje en el ciclo hidrológico (Johnson et al, 2010). El objetivo de este trabajo 

fue determinar la evaporación y los flujos de evaporación de una columna de suelo 

salino sometida a diferentes niveles de profundidad del nivel de agua. Las 

mediciones de contenido de humedad, de conductividad eléctrica y de temperatura 

a diferentes profundidades del perfil del suelo se realizaron en una columna de 

suelo salino natural con bajo contenido de humedad y en condiciones isotérmicas. 

Los resultados de evaporación obtenidos se compararon con mediciones de terreno 

realizadas con lisímetros (GP Consultores, 2008) y con un domo (Johnson et al, 

2010) en la cuenca del salar de Huasco. Los resultados muestran que existe un 

transporte de agua que disuelve las sales del suelo, las transporta y se acumulan en 

el perfil del suelo. Predominó el flujo líquido isotérmico, mientras que los flujos 

líquido, térmico, y de vapor de agua isotérmico y térmico son despreciables. El 

flujo total para todos los niveles freáticos presenta comportamientos diferentes con 

flujos ascendentes y descendentes como consecuencia del cambio del contenido de 

humedad y de temperatura dentro del perfil del suelo. La variación de la 

tortuosidad y el factor de corrección para el flujo de vapor mostraron que se 

producen grandes variaciones en el flujo de vapor y por lo tanto se genera una 

incertidumbre en la dirección del flujo. 
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3.2 Abstract  

In closed basins, proper quantification of the evaporation process is essential to 

improve the accuracy in estimating the water balance, since this process in arid and 

hyper-arid Chilean Altiplano as a high percentage influence on the hydrological 

cycle (Johnson et al, 2010). The aim of this study was to determine the evaporation 

and flow of evaporation from a saline soil column with different water levels. For 

this measurement of moisture content, electrical conductivity and temperature at 

different depths in the soil profile were conducted in a natural saline soil column 

with low water content and under isothermal conditions. The results of evaporation 

were comparison with lysimeter (GP Consultores, 2008) and chamber method 

(Johnson et al, 2010) in the Salar del Huasco basin. The results show that there is a 

water transport of dissolved salts from the soil, transported and accumulate in the 

soil profile. Isothermal liquid flow predominated, while the thermal liquid, and 

isothermal and thermal water vapor fluxes and heat are negligible. The total flow 

for all water table has different behavior with upward and downward flows due to 

the change in moisture content and temperature within the soil profile. The 

variation of tortuosity and the enhancement factor for vapor flow showed that large 

variations in steam flow and therefore generates an uncertainty in the direction of 

flow. 

3.3 Introducción 

El movimiento de agua y de calor en un suelo obedecen a mecanismos acoplados 

que dependen del grado de saturación (Bitelli et al, 2008; Bristow et al, 1986; 

Cahill y Parlange, 1998; Milly, 1982; Philip y de Vries, 1957). En un suelo 

saturado, la tasa de evaporación es alta, y está limitada sólo por las condiciones 

atmosféricas. En un suelo no saturado con un nivel freático poco profundo, la tasa 

de evaporación está controlada por el flujo de agua en estado líquido, en conjunto 

con el flujo de vapor de agua (Boulet et al, 1997; Konukcu et al, 2004); y en un 
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suelo seco con un nivel freático más profundo, la tasa de evaporación está 

controlada solo por la transferencia de vapor. 

En climas áridos e hiperáridos, la evaporación que se produce a partir del agua 

subterránea somera puede llegar a ser la principal descarga del balance hídrico. Por 

lo tanto, la evaluación simultánea de los flujos de agua líquida, y de vapor de agua 

deben ser comprendidos y estimados correctamente. 

Philip y de Vries (1957) describen el movimiento de agua líquida y de vapor de 

agua en un medio poroso bajo condiciones no isotérmicas, considerando cuatro 

componentes para el flujo: flujos de agua líquida y de vapor de agua debido a 

gradientes de presión (flujos isotérmicos) y debido a gradientes de temperatura 

(flujos térmicos). Además, para el flujo de vapor térmico,  introducen un factor que 

tiene en cuenta el movimiento microscópico del flujo debido a los gradientes de 

temperatura en un medio poroso, lo que permite considerar el movimiento, 

condensación y/o evaporación en poros diferentes (Sakai et al, 2009).  

La evaporación desde un suelo húmedo ocurre cuando el agua líquida es 

convertida a vapor de agua bajo la superficie del suelo y es transportada en esta 

forma hacia la atmosfera. Este proceso ha sido descrito en términos de la existencia 

de un frente de evaporación, que corresponde a un plano que divide el suelo en dos 

zonas. Encima de este frente el suelo está muy seco y existe sólo flujo de vapor, y  

debajo del frente coexisten el flujo de agua líquida y de vapor de agua (Boulet et 

al, 1997; Konukcu et al, 2004; Sakai et al, 2009; Saravanapavan y Salvucci, 2000). 

Este proceso va acompañado en algunos casos del transporte de solutos, afectando 

el movimiento del flujo de agua líquida y de vapor de agua, por lo que se hace 

necesario considerar ambos mecanismos acoplados, especialmente cuando se 

producen cambios en el medio debido a la precipitación de sales. Se han realizado 

varios esfuerzos con el fin de entender la influencia de la salinidad en los 

mecanismos de evaporación. Nassar y Horton (1989) extendieron el modelo de 

Philip y de Vries (1957) e incluyeron el efecto osmótico en el movimiento de agua 

líquida y de vapor de agua ocasionado por la concentración de sales. Algunos 
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investigadores han mostrado que el flujo de vapor de agua puede condensarse y 

aumentar el transporte de agua en estado líquido, ocasionando una disolución de 

sales como consecuencia del transporte del flujo de vapor de la zona más fría a la 

más caliente (Bear y Gilman, 1995; Gran et al, 2011; Olivella et al, 1996). 

En las cuencas altiplánicas de Chile, se han hecho varios esfuerzos con el fin de 

determinar la evaporación desde el agua subterránea utilizando lisímetros (GP 

Consultores, 2003, 2008; Toro, 1967), gradientes de humedad y temperatura 

(Grilli, 1985), correlación de Eddy (Kampf et al, 2005; Mardones, 1997; Tyler, 

2002), técnicas isotópicas (Grilli et al, 1989), y la metodología del domo (Johnson 

et al, 2010). A pesar de estos esfuerzos, se requiere una mejor comprensión del 

proceso de evaporación en cuencas áridas endorreicas altiplánicas, donde factores 

como la heterogeneidad del suelo, la presencia y variación de la napa freática 

somera, el contenido de sales en el suelo y la variabilidad espacial y temporal de 

las propiedades hidrodinámicas del perfil de suelo y de las condiciones 

atmosféricas, juegan un papel preponderante. Este mejor entendimiento permitiría 

estimar y predecir la cantidad de agua que se pierde vía evaporación del agua 

subterránea en un tiempo determinado y planificar el recurso de una forma óptima.  

En este estudio se busca mejorar la caracterización de la evaporación en zonas 

áridas, con la napa freática cercana a la superficie, de modo de cuantificar los 

distintos flujos de agua líquida y de vapor de agua que explican el proceso de 

evaporación y que se ven afectados por el transporte de sales dentro del medio 

poroso. Para este propósito se construyó un montaje experimental en el laboratorio 

consistente en una columna de suelo proveniente de la cuenca del salar de Huasco, 

la cual fue sometida a distintos niveles freáticos. Esta columna fue monitoreada a 9 

profundidades distintas, midiéndose la evolución temporal del contenido 

volumétrico de agua, la conductividad eléctrica, y la temperatura. Adicionalmente 

se midió la evaporación frente a condiciones particulares de radiación y velocidad 

de viento. Con estas mediciones se busca dar respuesta a las siguientes 

interrogantes: ¿Cuál es el comportamiento del perfil temporal y espacial del 
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contenido de humedad de un suelo salino sometido a diferentes niveles freáticos, 

¿Cuáles son los flujos de agua líquida y de vapor de agua generados por los 

gradientes de presión y temperatura?, ¿Dónde se ubica el frente de evaporación 

para distintos niveles freáticos?. 

La estructura de este artículo consiste en la descripción del montaje experimental y 

de los modelos teóricos para caracterizar las propiedades hidráulicas del medio 

poroso y los distintos flujos que ocurren en la sección 3.4, seguida de la discusión 

de resultados en la sección 3.5. Las conclusiones se presentan en la sección 3.6. 

3.4 Materiales y Métodos  

3.4.1 Instalación experimental 

Para determinar las tasas de evaporación y caracterizar el comportamiento del 

frente de evaporación en un suelo desnudo, se utilizó un suelo salino proveniente 

de la cuenca del salar del Huasco, ubicada a una altura promedio de 4.165 msnm 

en el altiplano de Chile en la Primera Región de Tarapacá. Esta cuenca se 

caracteriza por presentar una baja humedad relativa del aire, una alta radiación 

solar, y constante viento. La temperatura ambiente mensual multianual varía entre -

20 y 22°C con una amplia oscilación térmica entre el día y la noche, y 

precipitaciones durante el verano (diciembre – marzo) de origen convectivo 

menores a 400 mm al año. Todas estas características varían con la elevación al 

interior de la cuenca.  

La muestra de suelo natural se trasladó por capas y se empacó en una columna de 

acrílico de 0,35 m de diámetro y 1,20 m de alto, manteniéndose lo más homogéneo 

posible a una densidad de 1,55 g cm-3. La densidad de la muestra se determinó en 

el laboratorio. Para esto, se tomaron 6 muestras a diferente profundidad por 

duplicado con un barreno, se extrajo el suelo del cilindro del barreno y se secó a 

105 °C por 24 horas. La densidad aparente se determinó dividiendo el peso del 

suelo seco por el volumen conocido del anillo central del barreno. 
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La distribución del tamaño de partículas mostró un 95% de arena, 4% de limo y 

1% de arcilla, y una conductividad eléctrica del suelo de 8,1 dS m-1. La pared de la 

columna de acrílico se aisló con una espuma de poliestireno de 12 cm de espesor 

para lograr un flujo vertical. La columna permaneció bajo condiciones isotérmicas 

en el laboratorio, a una temperatura ambiental de 22 ± 2,5ºC y una humedad 

relativa del aire entre 0,25 y 0,58. Condiciones máximas representativas de la 

cuenca del salar del Huasco. 

La columna fue instrumentada con sensores de temperatura y TDR, a 

profundidades de 5, 10, 15, 20, 25, 30, 35, 40 y 45 cm de la superficie del suelo, y 

se conectó a un tubo de Mariotte para fijar diferentes niveles de agua constante a 

profundidades de 75, 50, 45, y 30 cm. Los sensores TDR fueron previamente 

calibrados para las mediciones de contenido de humedad y conductividad eléctrica 

del estudio (Capítulo 2). 

Un registrador de datos CR10X y dos multiplexores de 8 canales SDMX50 de 

Campbell Scientific fueron usados para registrar 27 variables (contenido de 

humedad, conductividad eléctrica, y temperatura a 9 profundidades en la columna) 

cada 5 minutos. La temperatura y la humedad relativa sobre la superficie de la 

columna de suelo y del laboratorio fueron medidas con 2 sensores Vaisala HMP75 

cada 15 minutos. 

La evaporación se indujo mediante una lámpara infrarroja (General Electric IR 

150W) ubicada a 30 cm sobre la superficie de la columna, y con un ventilador se 

simuló una velocidad de viento de 0,2 m s-1 sobre la superficie de la columna 

(Figura 3-1). Las tasas de evaporación se determinaron a partir de la disminución 

diaria del volumen de agua del tubo de Mariotte. Los resultados obtenidos se 

compararon con mediciones de terreno con lisímetros (GP Consultores, 2008) y 

con un domo (Johnson et al, 2010) en la cuenca del salar de Huasco. 



81 

  

   

Figura 3-1: Instalación experimental. 

3.4.2 Determinación de las curvas de retención y conductividad hidráulica 

La curva de succión se determinó sometiendo la muestra de suelo a 5 presiones de 

10, 33, 100, 500, 1000 y 1500 kPa en una olla de presión, y la conductividad 

hidráulica no saturada del suelo se obtuvo a partir de la medición de la 

conductividad hidráulica saturada (Ks) con un permeámetro de carga constante. 

Estas mediciones ser realizaron por triplicado. 

El modelo propuesto por van Genuchten (1980) se ajustó a las mediciones de 

contenido de humedad y presión, dado por: 

[ ]mn
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θθθθ
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+=

 (3.1) 

donde, θ es el contenido de agua volumétrico (-); θr y θs son los contenidos de 

humedad residual y saturado respectivamente (-); α es el inverso de la presión de 

burbujeo (m-1); h es la succión del agua o presión negativa expresada como 

columpna de agua equivalente; n y m son parámetros empíricos que determinan la 

forma de la curva de succión.  
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Se utilizó el modelo de van Genuchten (1980) para estimar la conductividad 

hidráulica no saturada usando los modelos de Mualem (1976) con m = 1 - 1/n: 

( )[ ]2/15.0 11)(
mm

S SeSeKSeK −−=  (3.2) 

y el modelo de Burdine (1953) con m = 1 - 2/n: 

( )[ ]mm
S SeSeKSeK /12 11)( −−=  (3.3) 

donde Se corresponde al grado de saturación r

s r

Se
θ θ
θ θ

 −= − 
. Los parámetros θs, θr, 

α, n y m se ajustaron mediante la minimización de los errores al cuadrado. El 

contenido de humedad también fue determinado gravimétricamente en una muestra 

de suelo representativa de los primeros 45 cm de la columna de suelo.  

3.4.3 Determinación de flujos 

El flujo total de agua (qtotal) en un suelo no saturado considera los flujos de agua 

líquida (qL) y de vapor de agua (qv). Estos flujos bajo condiciones de temperatura 

variable en el tiempo, quedan expresados en función de gradientes de temperatura 

y de presión. De esta manera, cada uno de los flujos consta de un componente 

térmico y otro isotérmico. El flujo total de agua se puede expresar como (Milly, 

1982): 
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donde qLh y qLT son los flujos de agua líquida isotérmico y térmico respectivamente 

(m s-1); qvh y qvT son los flujos de vapor de agua isotérmico y térmico 

respectivamente (m s-1); KLh (m s-1) y KLT (m-2 K-1 s-1) son las conductividades 

hidráulicas isotérmica y térmica para el flujo líquido respectivamente; Kvh (m s-1) y 

KvT (m
-2 K-1 s-1) son las conductividades hidráulicas isotérmica y térmica para el 
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flujo de vapor de agua respectivamente; T es la temperatura (K); y z es la 

coordenada espacial positiva hacia abajo (cm). 

La conductividad hidráulica isotérmica para el flujo líquido, KLh, que corresponde 

a K(Se), se estimó a partir de la conductividad hidráulica saturada y de la curva de 

succión; y la conductividad hidráulica térmica para el flujo líquido, KLT, se estimó 

como (Noborio et al, 1996a): 









=

dT

d
GhKK wTLhLT

γ
γ 0

1
 (3.5) 

donde γ es la tensión superficial del agua (g s-2); γ0 es la tensión superficial del 

agua a 25°C (=71,89 g s-2); y GWT es un factor para corregir la dependencia de la 

tensión superficial de la temperatura, asumido en este estudio como 7 para un suelo 

arenoso (Noborio et al, 1996b).  

Las conductividades hidráulicas para el flujo de vapor debido a los gradientes de 

presión de succión, Kvh, y de temperatura, KvT se estimaron utilizando las 

siguientes ecuaciones (Nassar y Horton, 1989): 
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donde D es la difusividad de vapor en el suelo (m2 s-1); ρw es la densidad del agua 

líquida (kg m-3); ρvs es la densidad del vapor de agua saturado (kg m-3); M es el 

peso molecular del agua (0,018015 kg mol-1); g la aceleración gravitacional (9,81 

m s-2); R es la constante universal de los gases para el vapor de agua (8,341 J mol-1 

K-1); Hr es la humedad relativa del suelo [-], y η es un factor de corrección debido 

a que el gradiente de temperatura a nivel de poro excede los gradientes de 

temperatura en el medio y por lo tanto el transporte del flujo de vapor aumenta. 

Diferentes modelos para determinar η se han desarrollados (Cary, 1979; Cass et al, 
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1984; Jury y Letey, 1979), sin embargo, los flujos de vapor observados son 

mayores a los predichos por la teoría. Cass et al (1984) relacionó este factor con el 

contenido de humedad en ensayos de laboratorio para dos tipos de suelos de la 

siguiente forma: 

2.6
( 1)exp 1

c

S SC

a b a
f

θ θη
θ θ

    = + − − − +         

 (3.8) 

donde a = 9,5, b = 3; y c = 4 son parámetros de ajustes tomados de Cass et al 

(1984) y Campbell (1985) para arena, y fc es la fracción de arcilla del suelo 

estudiado (0,02).  

La difusividad del vapor de agua en el suelo (D) se dedujo de la difusividad del 

vapor de agua en el aire (Da), multiplicado por la tortuosidad en la fase gaseosa (τa) 

(Millington y Quirk, 1961), y el contenido volumétrico de aire (θaire), que se 

expresa como: 
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 (3.9) 

donde θaire se calculó como la porosidad menos el contenido de humedad. En la 

Tabla III-1 se presentan los parámetros utilizados en la formulación de los modelos 

para estimar los respectivos flujos de agua. 

Los flujos de agua líquida y de vapor de agua isotérmico y térmico se calcularon 

de acuerdo a las Ecuaciones 3.3 a 3.6, y a los valores experimentales de θ y T para 

los cuatro niveles constantes de agua. Estos flujos se calcularon hasta 45 cm de 

profundidad, y las derivadas de la ecuación 3.4 se evaluaron en el punto medio 

entre dos mediciones. Los resultados corresponden a valores promedio de todas las 
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mediciones realizadas durante el día 20 de cada experimento, de manera de estimar 

los flujos y la tasa de evaporación en régimen permanente.  

Tabla III-1: Descripción de los parámetros utilizados en la formulación 

de los modelos utilizados para estimar los flujos de agua líquida y de vapor de agua. 

Parámetro Fórmula Referencias 

Tensión 
superficial el agua 
del suelo, γ (g s-2) 

241038.21425.06.75 TT −×−−=γ  Hillel 
(1971) 

Difusividad del 
vapor de agua en 
el aire, Da (m

2 s-1) 

2
5

15.273
1012.2 







×= − T
Da

 
Campbell 

(1985)  

Densidad de vapor 
saturado, ρvs (kg 
m-3) 

( ) 3131 101092.779.601437.31exp −−−− ××−−= TTTvsρ  Campbell 
(1985)  

Densidad del agua 
líquida, ρw (kg m-

3) 

( ) ( )3826 41079.341037.71 −×+−×−= −− TTwρ  Hillel 
(1971)  

Humedad relativa, 
Hr (-) 








=

TR

gMh
H r exp  

Philip y de 
Vries (1957)  

Nota: h (m) es presión de succión, T es temperatura. 

3.5 Resultados y Discusión 

3.5.1 Evaporación 

La Figura 3-2 compara las mediciones de evaporación realizadas en las columnas 

del laboratorio y las mediciones obtenidas en terreno en la cuenca del salar de 

Huasco para diferentes niveles de agua freáticos. Las mediciones de evaporación 

en campo se hicieron con lisímetros de carga constante (GP Consultores, 2008) y 

con el método del domo (Johnson et al, 2010), en el que se cuantifica el 
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incremento del vapor de agua proveniente de la napa freática poco profundad 

mediante un cámara semiesférica de acrílico que permite el paso de radiación solar 

(Stannard, 1988). 
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Figura 3-2: Mediciones de evaporación en laboratorio y en campo por diferentes 

metodologías en la cuenca del salar del Huasco. Las mediciones con lisímetros fueron 

realizadas por GP Consultores (2008) y la medición del domo por Johnson (2009). 

La Figura 3-2 muestra que las tasas de evaporación obtenidas en la columna de 

laboratorio decrecen para niveles de agua freáticos más profundos, y son menores 

a las obtenidas por los lisímetros, aunque se encuentran dentro del rango de 

registros de campo en la cuenca del salar del Huasco.  

En promedio, las tasas diarias registradas con los lisímetros son mayores a las 

determinadas por el domo. Para una profundidad 0,36 m se observa registros de 

evaporación entre 0,18 y 2,3 mm d-1 en campo. Esto puede ser consecuencia de 
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diferentes factores: 1) las mediciones con el domo puede ser inferiores debido a 

que la cámara altera la radiación real incidente, 2) los lisímetros instalados en 

campo con diámetro muy pequeño puede tener problemas de condiciones de borde, 

por el que puede ocasionar una mayor tasa de evaporación por las paredes, y 3) las 

mediciones entres estas dos metodologías no se realizó ni en el mismo día ni en la 

misma textura de suelo. A profundidades mayores a 0,6 m la evaporación 

promedio con los lisímetros fue de 0,60 mm d-1, con el domo fue de 0,52 mm d-1, 

mientras que con la columna de laboratorio fue de 0,03 mm d-1.  

Se observa una mayor variabilidad de los datos obtenidos en campo comparados 

con los datos obtenidos en laboratorio, debido a que en el laboratorio no se 

cumplen las condiciones de variabilidad climática del día y de la noche, ni la 

variabilidad climática observada dentro del mismo día, ni diferencias en el 

contenido de sal del suelo. Estas variaciones de temperatura no fueron tenidas en 

cuenta, debido a que el objetivo era abordar la condición más extrema de 

evaporación de un suelo desnudo que corresponde a la temperatura más alta. Sin 

embargo, mayor investigación en condiciones de variación climática día y noche se 

hace necesario para determinar la influencia de esta variación en el mecanismo de 

evaporación. 

Las tasas de evaporación dependen del tipo de suelo, y del tipo y concentración de 

sales presentes en un suelo. Suelos arenosos como el de la zona de estudio, con 

altas concentraciones de halita (20g/kg NaCl), presentan una mayor tasa de 

evaporación en los mismos suelos con altas concentraciones de epsomita (40 g/kg 

MgSO4⋅7H2O), debido a que la actividad del agua en soluciones saturadas de 

epsomita es menor que en una solución saturada de halita (Gran et al, 2011). 

3.5.2 Parámetros hidráulicos 

En la Figura 3-3a se presenta los resultados experimentales del contenido de 

humedad saturado, y los contenidos de humedad para diferentes valores de 

succión. Además, se presenta las curvas h(θ) ajustadas según las expresiones 
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descritas por van Genuchten (1980) de acuerdo a la relación entre n y m definida 

por Mualem (1976) hM(θ), por Burdine (1953) hB(θ), suponiendo valores de n y m 

libres hnm(θ), y la curva con valores obtenidos a partir de la textura htextura(θ) (van 

Genuchten et al, 1991). En la Figura 3-3b se presenta el resultado de Ks obtenido 

experimentalmente, y las curvas de conductividad hidráulica no saturada ajustadas 

con la ecuación de van Genuchten (1980) de acuerdo a la relación entre n y m con 

Mualem KM(Se), Burdine KB(Se), con valores de n y m libres con Mualem KnmM 

(Se) y con Burdine KnmB (Se), y a partir de la textura Ktextura(Se) (van Genuchten et 

al, 1991).  
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Figura 3-3: Ajustes de curvas características: a) curvas de succión, y b) curvas de 

conductividad hidráulica no saturada. 

En la Tabla III-2 se presentan los valores de los parámetros de la ecuación de van 

Genuchten (1980) ajustados a los datos experimentales considerando distintas 

formas de definir los parámetros n, m: (1) libres, (2) obtenidos con el modelo de 
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Mualem, (3) obtenidos con el modelo de Burdine, y (4) obtenidos según la textura 

del suelo mediante las funciones de Pedotransferencia (PTF) del software RETC 

(van Genuchten et al, 1991). 

Tabla III-2: Parámetros de las curvas de retención y de conductividad 

hidráulica ajustados utilizando las expresiones de van Genuchten (1980) para 

diferentes relaciones de n y m: libres, modelo de Mualem, modelo de Burdine, y con 

base en la textura del suelo. 

Parámetro n y m libres Mualem Burdine Textura 

Contenido de humedad saturado, θs 
(m3 m-3) 

0,30 0,29 0,24 0,38 

Contenido de humedad residual, θr 
(m3 m-3) 

0,00 0,00 0,00 0,048 

Presión de burbujeo, α (m-1) 0,716 0,718 0,258 0,036 

Parámetro de forma de la curva de 
retención, n 

1,065 1,186 2,186 3,419 

Parámetro de forma de la curva de 
retención, m 0,175 0,157 0,085 0,415 

Conductividad hidráulica saturada, 
Ks (m s-1) 

--- 8,37 x 10-5 

 

Se observa que los valores de θs obtenidos con el ajuste que considera m y n libres, 

y el modelo de Mualem son muy cercanos al valor de θs determinado 

gravimétricamente de 0,3. De igual forma, el valor del parámetro α, que representa 

el inverso de la altura de burbujeo o de entrada de aire (hg =1/α), es muy similar 

tanto para el ajuste que considera m y n libres, como para el modelo de Mualem.  

Las curvas h(θ) y K(Se) obtenidas a partir de la textura no se ajustan a los datos 

experimentales, mientras que el ajuste a partir del modelo de Burdine se ajusta bien 

a los datos experimentales, pero entrega valores de θs y α diferentes. 
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El valor de la conductividad hidráulica saturada obtenido experimentalmente fue 

de 1,06 x 10-5 m s-1, mientras que el valor obtenido a partir de los parámetros 

obtenidos por la textura fue mayor. Por lo tanto, el dominio para el cual se definen 

las curvas K(θ) son diferentes, debido a la diferencia en el contenido de humedad 

saturado (θs) en cada uno de los ajustes. Sin embargo, las curvas obtenidas por 

KnmM(Se), KM(Se) y KB(Se) son similares. 

De acuerdo con la determinación gravimétrica de θs, y los datos experimentales, la 

curva de succión h(θ) se ajustó a la expresión de van Genuchten con n y m libres 

(Ecuación 3.1), y la conductividad hidráulica no saturada K(θ) se ajustó a la 

expresión de van Genuchten con la condición de Mualem (Ecuación 3.2): θr = 0 m3 

m-3; θs = 0,3 m3 m-3; α = 0,7163 m-1; n = 1,0657; y m = 0,175.  

3.5.3 Perfiles de contenido de humedad, conductividad eléctrica y 

temperatura 

En la Figura 3-4 se presentan los perfiles de contenido de humedad (θ), 

conductividad eléctrica (σ), y temperatura (T) medidos en la columna de suelo en 

función de la profundidad de diferentes niveles freáticos para 1, 3, 5, 10, 15 y 20 

días. Los valores presentados corresponden al valor promedio diario de las 

mediciones tomadas en intervalos de 5 minutos, debido a que las mediciones de 

evaporación se midieron a nivel diario. Para el nivel de agua de 75 cm se inició la 

experiencia sin viento por un periodo de 20 días de modo de alcanzar una 

condición de equilibrio. El día 1 del nivel de 75 cm corresponde al día posterior a 

este periodo de 20 días, partiéndose con la aplicación de viento. 
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Figura 3-4: Evolución temporal de los perfiles de contenido de humedad (θ), conductividad eléctrica (σ), y temperatura (T) para 

una columna de arena salina sometida a diferentes niveles de agua. Condición inicial no saturada. N.A = Nivel de Agua, d = día.
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A medida que aumenta el nivel del agua se observa un claro humedecimiento del 

perfil del suelo alcanzando un valor cercano a la saturación para un nivel de agua 

freático de 30 cm. Para cada uno de los niveles freáticos evaluados, el suelo llega 

rápidamente a un estado de equilibrio al tercer día, excepto por el nivel de agua a 

50 cm, donde se observa un cambio más notorio durante los 20 días de medición 

tanto para el perfil de contenido de humedad como para los perfiles de 

conductividad eléctrica y temperatura. Esto se explica por el hecho de que al final 

de los 20 días con un nivel freático de 75 cm se procedió a cubrir la columna y 

quitar el calor de la superficie. Esto significó una reducción de la temperatura de 

todo el perfil, la cual se recuperó al décimo día de la experiencia con el nivel 

freático a 50 cm. Excepto para este nivel, las condiciones finales de un nivel de 

agua, corresponden a las condiciones iniciales del nivel de agua siguiente para 

cada experimento. 

La conductividad eléctrica medida con el sensor considera al valor compuesto de σ 

del medio poroso y del contenido de humedad alrededor de las varillas del sensor. 

La conductividad eléctrica corresponde a una medida indirecta de la salinidad, por 

lo que a mayor concentración de iones, mayor valor de σ. 

El análisis de la conductividad eléctrica muestra zonas de concentración de sal en 

todos los niveles freáticos evaluados. A medida que aumenta el nivel del agua 

freática, la conductividad eléctrica va aumentando en el perfil tal como lo hace el 

contenido de humedad, lo que implica una disolución de sales que pueden ser 

transportadas por el flujo. A medida que se sube el nivel de agua se disuelven las 

sales del suelo y se transportan hacia la superficie. Por lo tanto, el contenido de 

humedad influye sobre la distribución de las sales medida como conductividad 

eléctrica. La presencia de elevadas concentraciones de sal genera un aumento del 

potencial osmótico (Nassar y Horton, 1989). Este aumento del potencial osmótico 

implica un posible desplazamiento de agua en fase de vapor hacia una zona de 

mayor temperatura de la columna. Por lo tanto, la temperatura influye directamente 

sobre el agua en forma de vapor debido al aumento de la conductividad eléctrica. 
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Al igual que los perfiles de θ y σ, los perfiles de T muestran que el suelo llega 

rápidamente a un equilibrio correspondiente al tercer día, excepto para el perfil del 

nivel freático de 50 cm. Los perfiles de temperatura en el suelo están directamente 

relacionados con la temperatura impuesta con la lámpara infrarroja, y no con la 

temperatura impuesta en el laboratorio. A pesar de tener como condición de borde 

una temperatura dada sobre la superficie de la columna por una lámpara infrarroja, 

esta se ve afectada por la condición ambiental del laboratorio al momento de 

tomarse los datos. 

Los perfiles de equilibrio de θ, σ, y T para diferentes niveles freáticos medidos en 

el día 20 se presentan en la Figura 3-5. Los perfiles de contenido de humedad 

muestran un aumento a medida que sube el nivel freático. Se observa que el perfil 

es atípico ya que presenta aumentos bruscos locales a ciertas profundidades para 

todos los niveles freáticos. El mismo comportamiento se observa con el perfil de la 

conductividad eléctrica. Comportamiento que no ha sido reportado en literatura 

debido a que pocos experimentos han sido realizados con suelos naturales con un 

alto contenido de salinidad y con un contenido de humedad muy seco. 

El aumento de la conductividad eléctrica indica que se ha producido un aumento 

en la concentración de sales en el perfil a medida que sube el nivel del agua 

freática. Esto se puede explicar por una disolución de sales del suelo debido al 

aumento del contenido de humedad y al transporte de sales que se produce con el 

flujo, lo cual se ve favorecido por el hecho que las experiencias se hicieron 

aumentando el nivel de agua en la columna. 

Se observa que para los niveles freáticos de 75 y 50 cm se produce un aumento 

local simultáneo de contenido de humedad y de conductividad eléctrica. Este 

aumento se produce a 25 cm de profundidad para el caso del nivel freático a 75 

cm, mientras que para el nivel freático de 50 cm se presentan dos aumentos 

simultáneos a 10 y a 25 cm de profundidad del perfil del suelo. Este 

comportamiento puede ser explicado por un lado porque en medios no saturados 

los cristales de sal crecen en los poros pequeños en el perfil de suelo (Naschshon et 
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al, 2011). Por otra parte ocurre un transporte de sal con el flujo líquido capilar por 

convección hacia la superficie, se incrementa el contenido de sal, y el agua tiende a 

acumularse en el suelo inmediatamente alrededor de la sal (Burns et al, 2006; 

Scotter, 1974). Este proceso afecta en mayor proporción al nivel freático de 50 cm 

que se impone después del crecimiento y transporte de sal que sucede en el nivel 

freático de 75 cm. 
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Figura 3-5: Perfiles de contenido de humedad, conductividad eléctrica, y temperatura 

para 75, 50, 40, y 30 cm de nivel freático al día 20 de cada experimento. 

Para los niveles freáticos de 40 y 30 cm se observa un comportamiento inverso 

entre el contenido de humedad y la conductividad eléctrica entre los 15 y los 30 cm 

del perfil del suelo. Cuando aumenta θ, σ disminuye en ese estrato. Esto puede ser 
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consecuencia de una condensación del vapor que fluye y diluye las sales en esta 

zona de la columna en respuesta a la difusión molecular debido al gradiente de 

concentración de sales (Qayyum y Kamper, 1962). 

Aunque no es común encontrar acumulación de sal en condiciones isotérmicas en 

el perfil del suelo, Qayyum y Kemper (1962) y Hassan y Ghaibeh (1977) 

observaron una concentración máxima en el perfil del suelo, tal como se presentó 

en esta investigación. En esta experiencia no se observó la formación de una costra 

de sal en la superficie de la columna como lo reportan otros estudios con 

experiencias de suelos inicialmente saturados (Gran et al, 2011; Naschshon et al, 

2011). Sin embargo en las experiencias de calibración de los sensores, donde se 

utilizó una muestra de suelo inicialmente saturada, se observó la formación de una 

costra en la superficie. Esta observación y el hecho de que nuestras experiencias de 

laboratorio se iniciaron con suelo no saturado, permiten concluir la importancia 

que tiene la condición inicial de contenido de humedad en el tipo de precipitación: 

eflorescencia en la superficie del suelo con suelo inicialmente saturado, o 

subflorescencia dentro del perfil del suelo con suelo inicialmente no saturado.  

Se observa que la temperatura de la superficie del suelo varió entre 50 y 46ºC en 

las diferentes experiencias. Esta variación se explica por la variación de la 

temperatura ambiente entre 19,5 y 22,5ºC. Los perfiles de temperatura muestran un 

decrecimiento entre la superficie y los 45 cm de profundidad debido a la diferencia 

de conductividades térmicas entre los dos puntos causada por los distintos 

contenidos de humedad en la columna. Para todos los niveles freáticos se observó 

dos tramos de gradiente de temperatura (entre 0 - 5 cm y 5 - 45 cm de profundidad 

del suelo), excepto para el nivel freático de 75 cm, donde se observa tres tramos 

(entre 0 - 5 cm, 5 - 15 cm, y 15 - 45 cm de profundidad del suelo). El mayor 

gradiente de temperatura se observa entre los primeros 5 cm de suelo, que coincide 

con la zona de menor θ.  

La ubicación gráfica del frente de evaporación se determina a partir del análisis 

conjunto de los perfiles de contenido de humedad, conductividad eléctrica y 
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temperatura. Un cambio brusco de contenido de humedad acompañado de un 

cambio en la conductividad eléctrica, y un cambio en el gradiente de temperatura, 

indica la existencia de un frente de evaporación (Gran et al, 2011; Konukcu et al, 

2004). Aunque los perfiles evaluados no muestran claramente donde se localiza el 

frente de evaporación, los perfiles de temperatura para el nivel freático de 75 cm, 

muestran un cambio de gradiente entre la superficie del suelo y los 5 cm de 

profundidad, donde se podría localizar el frente de evaporación. En los perfiles de 

contenido de humedad para todos los niveles freáticos no se observa un incremento 

repentino de θ con la profundidad que permita determinar el frente de evaporación. 

3.5.4 Flujos de agua líquida y vapor de agua 

Los flujos de agua líquida y de vapor de agua debido a gradientes de presión (flujo 

isotérmico) y de temperatura (flujo térmico) calculados de acuerdo con la Ecuación 

3.4, se presentan en la Figura 3-6 para los diferentes niveles freáticos ensayados. 

Un valor positivo significa que el movimiento es hacia abajo y un valor negativo 

hacia arriba. 

Se observa que para el nivel freático de 75 cm, los flujos líquido isotérmico (qLh) 

que se estiman al interior del perfil resultan muy pequeños. Un análisis más 

detallado de los resultados indica que el flujo es hacia abajo en los primeros 17,5 

cm y hacia arriba entre los 17,5 cm y los 45 cm. Para el nivel freático de 50 cm se 

observa un comportamiento similar aunque los flujos resultan mayores. Por lo 

tanto, aunque el flujo líquido isotérmico resultó muy pequeño para estos niveles, 

presentan diferentes direcciones en el perfil del suelo. 

Para los niveles freáticos de 40 cm y de 30 cm, los flujos estimados en el perfil 

resultaron aún más elevados que en los niveles freáticos de 75 y de 50 cm, y todos 

hacia arriba, excepto a una profundidad de 7,5 cm donde se presenta un flujo 

descendente muy pequeño. Los valores de qLh a 7,5 cm para todos los niveles 

freáticos son cercanos a cero debido a que el suelo está más seco a esta 

profundidad, lo que implica un mayor gradiente de presión cerca de la superficie. 
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Figura 3-6: Perfiles de flujos de agua líquida isotérmico (qLh), térmico (qLT) y total (qL), 

y perfiles de flujos de vapor de agua isotérmica (qvh), térmica (qvT) y total (qv). 

Resultados mostrados a 20 días de experimentación para cada nivel freático. Un valor 

negativo significa flujo ascendente y valores positivos flujo descendente. 
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Se destaca que los valores obtenidos para la profundidad de 12,5 cm resultaron 

significativamente mayores tanto para el flujo líquido isotérmico (qLh) como para 

el flujo líquido térmico (qLT) que siempre mantuvo un movimiento descendente y 

despreciable frente al qLh para toda la columna. El flujo líquido isotérmico (qLh) 

predominó en el flujo líquido total (qL). 

La Figura 3-6 muestra también que el flujo de vapor isotérmico (qvh) ascendente en 

todo el perfil, es de similar magnitud al flujo de vapor térmico (qvT) que es 

descendente en todo el perfil. Se observa que el qvh y el qvT estimados para el nivel 

freático de 75 cm a una profundidad de 7,5 cm, es mucho mayor que el resto de los 

flujos, lo que se explica por un importante aumento en el gradiente de presión y de 

temperatura respectivamente cerca de la superficie del suelo. Además, se observa 

que el qv disminuye a medida que disminuye los gradientes del contenido de 

humedad y de temperatura. 

Se observa en todos los casos que los flujos de vapor (qvh y qvT) y el qLT resultaron 

despreciables frente al qLh, excepto para el nivel freático de 75 cm que entre 7,5 y 

12,5 cm de profundidad del suelo presentó una magnitud similar de qvh y qLh. Sin 

embargo, la magnitud de los flujos en este caso es menor en comparación a los 

flujos ocurridos para profundidades freáticas menores. En general, el flujo líquido 

isotérmico resultó siempre ascendente y creciente a medida que el nivel freático 

aumentaba. El flujo de vapor resultó siempre descendente con valores muy 

pequeños, excepto para el nivel freático de 75 cm entre 7,5 y 12,5 cm de 

profundidad del suelo que fue en dirección ascendente. 

Los perfiles de contenido de humedad, conductividad eléctrica y temperatura de la 

Figura 3-5 no permiten deducir claramente la ubicación del frente de evaporación. 

Sin embargo, en la Figura 3-7 se observa que el flujo líquido y de vapor se hacen 

iguales a aproximadamente 10 cm, lo que significa que el frente de evaporación se 

encuentra en este punto del perfil del suelo. Para los niveles de 50, 40 y 30 cm no 

se alcanza a observar este frente de evaporación, lo que hace suponer que se 

encuentra en los primeros centímetros del perfil del suelo (< 7,5 cm). .
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Figura 3-7: Perfiles de flujo líquido  (qL)  y de vapor de agua (qv) para diferentes niveles freáticos (N.A.). Un valor negativo 

significa flujo ascendente y valores positivos flujo descendente..
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Para el caso del nivel freático de 50 cm, los resultados no se ven afectados por el 

enfriamiento previo de la columna de suelo debido a que se dejó que el valor de 

evaporación y contenido de humedad se estabilizara en el tiempo. La diferencia de 

este nivel con los demás fueron las condiciones iniciales, ya que para los niveles 

freáticos de 40 y 30 cm, las condiciones iniciales corresponde a las condiciones 

finales de los niveles freáticos de 50 y 40 cm respectivamente. 

Los resultados están acorde a lo reportado en literatura, según la cual típicamente 

co-existen el flujo de agua líquida desde zonas frías hacia zonas calientes, y de 

vapor de agua debido a gradientes de temperatura en el sentido contrario. Se 

verifica entonces que los gradientes de presión y de temperatura controlan la 

dirección de los distintos flujos de agua que ocurren en un medio poroso no 

saturado.  

Aunque en suelos secos el flujo de vapor puede llegar a ser comparable con el flujo 

líquido (Rose, 1968; Sakai et al, 2009), en el perfil de flujo evaluado entre los 7,5 y 

45 cm, el flujo líquido debido a gradientes de presión es predominante para los 

flujos de 50, 40 y 30 cm, lo que coincide el transporte y acumulación de sal dentro 

del perfil de suelo. 

En la Figura 3-8 se presenta el flujo total (qTotal) estimado, y los valores de 

evaporación medidos experimentalmente para cada nivel freático impuesto en la 

columna de suelo. Los flujos netos resultantes difieren, observándose flujos totales 

ascendentes para todos los niveles freáticos, y más significativos para niveles 

freáticos más someros.  

De acuerdo con las Figuras 3-7 y 3-8, el flujo líquido isotérmico (qLh) predominó 

en el flujo líquido total (qL), y el flujo de vapor de agua total (qv) resulta similar al 

flujo de vapor térmico, excepto para el nivel freático de 75 cm a 7.5 cm de 

profundidad. 

A los 7,5 cm de profundidad, la dirección del flujo total para los niveles freáticos 

de 75 y de 30 cm es ascendente, debido a los flujos de vapor y de líquido 

respectivamente. Mientras que bajos los niveles freáticos de 50 y 40 cm hay un 
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flujo descendente con un componente mayoritario de flujo de vapor térmico, y 

flujo líquido isotérmico respectivamente. 
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Figura 3-8: Perfil de flujo total de agua (qTotal) para cada nivel de agua impuesto en la 

columna de experimentación. Un valor negativo significa flujo ascendente y valor 

positivo flujo descendente. 

Los resultados resultaron acorde a lo reportado en literatura, según la cual 

típicamente co-existen el flujo de agua líquida desde zonas frías hacia zonas 

calientes, y de vapor de agua debido a gradientes de temperatura en el sentido 

contrario. Se verifica entonces que los gradientes de presión y de temperatura 
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controlan la dirección de los distintos flujos de agua que ocurren en un medio 

poroso no saturado. Aunque la magnitud de los flujos reportados por la literatura 

han sido de diferente orden. 

La evaporación medida corresponde a un flujo de vapor en dirección ascendente. 

Por lo tanto, entre la superficie y los 7.5 cm de profundidad debe localizarse el 

frente de evaporación, el cual no se alcanza a observar directamente con las 

mediciones realizadas. De acuerdo con el comportamiento del nivel freático de 75 

cm, existirá un cambio de dirección de flujo situado por encima del frente de 

evaporación es causado por un gradiente de presión de vapor cerca a la superficie 

del suelo, donde el flujo líquido se convierte en vapor y se transporta hacia la 

superficie, como lo reportaron algunos autores (Boulet et al, 1997; Gowing et al, 

2006). Estos resultados muestran que la evaporación probablemente se produce en 

una capa muy cerca a la superficie del suelo dependiendo del nivel freático 

impuesto. Un nivel freático menos profundo puede inducir a que el frente de 

evaporación se presente a una menor profundidad. 

Los resultados presentados muestran que el mecanismo de evaporación de un suelo 

desnudo obedece a la interacción entre el flujo de agua líquida y de vapor de agua, 

donde el flujo de agua líquida es predominante por debajo del frente de 

evaporación y el flujo de vapor de agua es predominante por encima de este frente 

cerca de la superficie del suelo. Flujos que se ven afectados por las características 

hidráulicas del suelo, contenido de sales, profundidad del agua freática, y 

condiciones atmosféricas. 

3.5.5 Análisis de sensibilidad 

El análisis de sensibilidad se centró en evaluar la influencia del factor de 

corrección (η) y la tortuosidad (τa) en la conductividad hidráulica térmica y en el 

flujo de vapor. Se utilizó las mediciones para el nivel freático de 75 cm con el 

objeto de ejemplificar el efecto de estos parámetros.  
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A partir de las ecuaciones 3.4, 3.6 y 3.7 se obtiene la siguiente expresión que 

describe el flujo de vapor como función de los gradientes de presión y temperatura: 
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 (3.10) 

donde η es el factor de corrección por gradientes por temperatura (Philip y de 

Vries, 1957), y representa el aumento en el transporte del flujo de vapor debido a 

las diferencias en el gradiente de temperatura local y macroscópica. En este estudio 

se adoptaron valores de los parámetros a, b y c a partir de la literatura para 

determinar el valor de η según la Ecuación 3.8. Existe una incertidumbre asociada 

a estos valores, por lo que se evaluó el impacto del parámetro a de la Ecuación 3.8 

en la determinación de qvT que corresponde al parámetro de mayor sensibilidad 

(Sakai et al, 2009). Se evaluó la influencia para valores de a iguales a 5, 9.5 y 19 

Adicionalmente se utilizó el valor de η obtenido con la ecuación de Philip y de 

Vries (1957): 

ξθεη )( −= f  (3.11) 

donde η = 1.5 para suelos arenosos de acuerdo con Philip y de Vries (1957).  

En la Figura 3-9 se observa el comportamiento de η para diferentes valores del 

parámetro de a determinado con la Ecuación 3.8. Sin importar el valor del 

parámetro a, a humedades bajas pequeños cambios del contenido de humedad 

implican grandes cambios del factor de corrección. Adicionalmente se observa que 

para una misma humedad el factor de corrección η  aumenta para mayores valores 

del parámetro a. Este factor incrementa la difusividad de vapor térmico con el 

incremento del contenido de humedad.  
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Figura 3-9: Factor de corrección η para diferentes valores del parámetro a de la 

Ecuación 3.8. 

A modo de ejemplo, en la Figura 3-10 se muestra los perfiles de flujo de agua 

líquida, vapor de agua y total para el nivel freático de 75 cm con diferentes valores 

del coeficiente a para la Ecuación 3.8, y con la Ecuación 3.11. 

Al considerar la Ecuación 3.8, el flujo de vapor se ve incrementado 

significativamente entre 7,5 y 22,5 cm de profundidad. El flujo de vapor térmico 

descendente aumenta con el parámetro a, por lo que este flujo tiende a cambiar de 

dirección ascendente (a = 5) a dirección descendente (a = 19). Los valores de qvT 

obtenidos con la Ecuación 3.11 son menores y por lo tanto la contribución del qvh 

con dirección ascendente prevalece sobre el flujo de vapor total qv. Esto se debe a 

la incidencia del valor de η que para a = 9,5 es aproximadamente 12 veces mayor 

que el valor obtenido de la Ecuación 3.11. 

A profundidades mayores a 22.5 cm, el valor de η no es significativo debido a que 

KvT disminuye con los gradientes de humedad y de temperatura. Cambios similares 

ocurren con el flujo total en todo el perfil del suelo. 
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Figura 3-10: Perfiles de flujos agua líquida (qL), de vapor de agua (qv), y total (qTotal) 

para el nivel freático de 75 cm usando valores de a = 5, 9,5 y 15 para determinar el 

factor de corrección η según la Ecuación 3.8 (Cass et al, 1984), y el valor según la 

Ecuación 3.11 (Philip y de Vries, 1957). Un valor negativo significa flujo ascendente y 

valores positivos flujo descendente. 

En la Figura 3-11 muestra la influencia de la tortuosidad en la determinación de los 

flujos de vapor de agua, y total para un nivel freático de 75 cm. Se han reportado 

diferentes expresiones para τa cuyos valores son menores a 1 (Abu-El-Sha´r y 

Abriola, 1997; Millington y Quirk, 1961; Penman, 1940). La influencia de τa en 

flujo de vapor se evaluó para valores constantes de 0,1, 0,3, 0,4, y tortuosidad en 

función del contenido de humedad de acuerdo con Millington y Quirk (1961) en la 

Ecuación 3.9. 
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Figura 3-11: Perfiles de flujos de vapor de agua isotérmico (qvh), térmico (qvT), y total 

(qv) para el nivel freático de 75 cm usando valores de tortuosidad constante de 0,1, 0,3, 

0,4 y variables. La tortuosidad variable se calculó con la aproximación de Millington y 

Quirk (1961). Un valor negativo significa flujo ascendente y un valor positivo flujo 

descendente. 

A menor tortuosidad hay una mayor difusividad del vapor de aire en el suelo, y por 

lo tanto un aumento en el flujo de vapor tanto isotérmico como térmico. En todo el 

perfil del flujo, excepto a una profundidad de 7,5 cm el componente térmico del 

flujo de vapor es mayor y por lo tanto el flujo es en dirección descendente. La 

expresión de Millington y Quirk (1961) (ver Ecuación 3.9) que expresa la 

tortuosidad en función del contenido volumétrico de aire en el perfil de suelo, 

implica que a mayor profundidad, menor tortuosidad y por lo tanto menor 

difusividad del vapor de agua. Las mayores diferencias se encuentran cerca de la 

superficie debido a que el contenido de humedad es muy bajo. 
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La influencia tanto en el factor de corrección η como la tortuosidad τ en el flujo de 

vapor es mayor en la zona más seca del perfil del suelo. Por lo tanto, a mayor 

profundidad del nivel freático menor influencia de estos parámetros, debido a que 

la contribución del flujo de agua líquido es más significativa para el tipo de suelo 

estudiado. De la misma forma que los flujos estimados para este nivel de agua 

freático se ve afectados, la estimación del frente de evaporación también se verá 

afectada. 

3.6 Conclusiones 

Las experiencias de flujo en una columna de suelo salino sometido a diferentes 

niveles freáticos, permitieron evaluar el flujo de evaporación en la superficie del 

suelo, y estimar los flujos de agua líquida y de vapor de agua debido a gradientes 

de presión y temperatura a diferentes profundidades del perfil del suelo. 

La evaporación obtenida en la columna de laboratorio para los diferentes niveles 

freáticos estuvo acorde con registros de evaporación en terreno, siguiéndose una 

tendencia decreciente para niveles de agua freáticos más profundos. Las tasas de 

evaporación promedio son menores a las observadas en terreno debido a que 

fueron obtenidas bajo condiciones controladas de laboratorio. 

A medida que la profundidad el nivel  freático disminuye de la superficie del suelo, 

el contenido de humedad y la conductividad eléctrica aumentan en el perfil. Se 

pone en evidencia la disolución de sales del suelo con el aumento del contenido de 

humedad, el transporte de sales con el flujo líquido, y zonas de condensación del 

flujo de vapor de agua que diluyen el contenido de sales. 

Los perfiles de contenido de humedad, conductividad eléctrica y temperatura no 

permiten identificar claramente el frente de evaporación. Sin embargo la 

determinación de los flujos de agua líquido y de vapor de agua evidencian que para 

el nivel freático de 75 cm, el frente de evaporación se encuentra aproximadamente 

a 10 cm de la superficie. Para los otros niveles freáticos lo flujos calculados no 

permiten identificar la ubicación del frente de evaporación. 
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El flujo líquido isotérmico es el componente más importante dentro del flujo neto, 

mientras que los flujos líquido térmico y de vapor de agua isotérmico y térmico 

son despreciables. El flujo neto para todos los niveles freáticos presenta 

comportamientos diferentes con flujos ascendentes y descendentes como 

consecuencia del cambio del contenido de humedad y la temperatura dentro del 

perfil del suelo. 

Existe una zona entre la superficie y los 7,5 cm donde en el flujo neto debe existir 

un cambio de dirección y el flujo de vapor convertirse en el aporte más importante 

y reflejar los valores obtenidos de evaporación. 

Se observó movimiento de soluto que podría afectar la ocurrencia y características 

de los flujos líquido y de vapor de agua. Se requiere de un análisis en detalle a 

futuro de esta interacción.  

Se pone en evidencia que la precipitación de sales en un perfil de suelo puede 

ocurrir de dos formas dependiendo de las condiciones iniciales del contenido de 

humedad. De forma eflorescente o en la superficie del medio poroso si las 

condiciones iniciales son saturadas, y/o de forma sub-eflorescente o en medio de la 

columna de suelo, si la condición inicial es de extrema sequedad. 

Con el fin de identificar la influencia de los parámetros del factor de corrección y 

de la tortuosidad en la determinación del flujo de vapor se realizó un análisis de 

sensibilidad. Variaciones del factor de corrección y la tortuosidad mostraron que 

en las profundidades más cercanas a la superficie, con un menor contenido de 

humedad, se producen grandes variaciones en el flujo de vapor y en el flujo neto, 

con la consecuente incertidumbre en la dirección del flujo.  

Para mejorar la comprensión de los flujos y la evaporación, se recomienda repetir 

las mediciones descritas en este estudio pero a profundidades más cercanas a la 

superficie del suelo. Adicionalmente se propone complementar estas mediciones 

con una modelación matemática para describir los flujos térmicos e isotérmicos de 

agua líquida y vapor de agua con una resolución mayor. Esto permitiría localizar 

con mayor precisión el frente de evaporación. 
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4 DETERMINACIÓN DEL FRENTE DE EVAPORACIÓN DE UN 

SUELO SALINO POR MODELACIÓN MATEMÁTICA  

4.1 Resumen 

Este artículo presenta la modelación de los resultados experimentales de una 

columna de suelo salino sometido a dos niveles freáticos bajo condiciones 

isotérmicas usando el modelo SiSPAT (Simple Soil Plant Atmospheric Transfer) 

que acopla el movimiento de los flujos de agua líquida y de vapor de agua, y el 

transporte de calor para suelos desnudos. Los resultados del modelo fueron usados 

para comprender el mecanismo de evaporación de una columna de suelo desnudo 

seco. Para esto se calibró el modelo para cada nivel freático a partir de las curvas 

características del suelo determinadas en laboratorio, con el fin de reproducir los 

datos de contenido de humedad, de temperatura y de evaporación acumulada 

determinados experimentalmente. Los resultados muestran que en los primeros 

centímetros del perfil del suelo (<11 cm), el flujo de vapor es el término de 

transferencia más importante y el frente de evaporación (cambio de la fase líquida 

a la fase de vapor) se encuentra a una menor distancia de la superficie a medida 

que aumenta el nivel freático. 

4.2 Abstract 

This paper presents the modeling of the experimental results of a soil saline 

column subjected to two groundwater levels under nonisothermal conditions. We 

used the SiSPAT model (Simple Soil Plant Atmospheric Transfer) that couples the 

movement of heat, liquid water and water vapor for bare soil. Model results were 

used to understand the mechanisms of evaporation from a dry bare soil column. 

For this purpose, the model was calibrated for each water table level starting from 

the soil characteristic curves determined in the laboratory. Their parameters were 

calibrated to reproduce the data of moisture content, temperature and accumulated 

evaporation determined experimentally. The results show that in the first 
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centimeters of the soil profile (<11 cm), the water vapor flow is the dominant 

transfer term and the evaporation front (change from liquid to the vapor phase) 

gets closer to the soil surface when the water table level increases. 

4.3 Introducción 

El impacto del cambio climático en los ambientes naturales, y la necesidad para 

entender y simular los fenómenos hidrológicos y sus interacciones, ha conducido a 

promover el estudio de la evaporación desde suelos desnudos en zonas áridas 

Boulet et al, 1999; Agam (Ninari) y Berliner, 2004). Los procesos que intervienen 

en la descarga por evaporación desde acuíferos someros en suelos desnudos, en 

cuencas áridas e hiperáridas del altiplano del norte de Chile son difíciles de medir 

en terreno debido por una parte a su complejidad, y por otra parte a la poca 

accesibilidad de la región (Johnson et al, 2010). En cuencas altiplánicas cerradas, 

la evaporación constituye la única descarga del acuífero, por lo que su evaluación 

resulta crucial para gestionar la explotación del agua subterránea de manera de 

cuidar los efectos sobre los recursos superficiales y también sobre sistemas 

edáficos sensibles como los humedales. 

La evaporación a partir del suelo desnudo bajo condiciones de humedad cerca de 

la superficie muy bajas, es un proceso complejo donde el flujo de vapor es un 

componente importante del flujo total de agua (Milly, 1984), por lo que una buena 

estimación de la evaporación requiere la evaluación simultánea de los flujos de 

agua líquida, y de vapor de agua, y el transporte de calor en la zona no saturada. 

Philip y de Vries (1957) fueron los primeros que reportaron las interacciones entre 

el flujo de agua líquida, el flujo de vapor de agua y el transporte de calor 

describiendo matemáticamente los flujos de agua líquida y vapor de agua en 

función de los gradientes de presión (isotérmico) y de temperatura (térmico). 

Posteriormente, Milly (1982) modificó esta aproximación en términos del 

potencial mátrico, y Nassar y Horton (1989) adicionaron el efecto del gradiente del 

potencial osmótico en el movimiento simultáneo de agua, soluto, y calor en suelos.  
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Mediciones de la evaporación en terreno han sido realizadas mediante diferentes 

técnicas entre las que se pueden mencionar: lisímetros, tasas de Bowen, técnicas 

isotópicas, método del domo, y correlación de Eddy, las que han permitido obtener 

el flujo total de salida de un suelo natural para una profundidad del nivel freático 

dado. También se han realizado estimaciones de la evaporación mediante estudios 

experimentales realizados en columnas de laboratorio, los que han permitido 

mejorar el conocimiento de los mecanismos que intervienen como el movimiento 

de agua líquida, de vapor de agua, de calor y de solutos (Braud et al, 2009b; Cahill 

y Parlange, 1998; Gran et al, 2011a; Konukcu et al, 2004; Naschshon et al, 2011; 

Nassar y Horton, 1989; Rose et al, 2005; Shimojima et al, 1990). A pesar de esto, 

existen pocos estudios que abordan los procesos que ocurren durante la 

evaporación en un medio salino natural en columnas de laboratorio. Algunos de 

ellos consideran condiciones iniciales saturadas, y muy pocos son los estudios que 

consideran condiciones iniciales de aridez o de baja saturación. 

Los estudios experimentales tanto en terreno como en laboratorio han permitido la 

calibración y validación de modelos numéricos que resuelven las ecuaciones de 

flujo de agua líquida, de vapor de agua, de calor y de solutos, que pueden ser 

usados como herramientas de predicción (Boulet et al, 1997; Braud et al, 2009; 

Gowing et al, 2006; Gran et al, 2011b; Grifoll et al, 2005; Novak, 2010; Saito et 

al, 2006; Sakai et al, 2009; Saravanapavan y Salvucci, 2000; Zeng et al, 2008). 

Hernández et al (prep) miden la evolución temporal y espacial del contenido de 

humedad, de la conductividad eléctrica y de la temperatura en una columna de 

laboratorio llenada con suelo salino natural proveniente de la cuenca del salar de 

Huasco situada en el altiplano del norte de Chile. Estas mediciones se realizaron 

para dos niveles freáticos, 0,75 y 0,40 m, en 9 profundidades distintas, a partir de 

los 5 cm bajo la superficie del suelo. Ellos determinaron los flujos líquido y de 

vapor de agua térmico e isotérmico, y el frente de evaporación solo para el nivel 

freático de 0,75 m. sin embargo, debido a la falta de mediciones en los primeros 5 

cm del perfil del suelo no se pudieron determinar los diferentes flujos y el frente 
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de evaporación para el nivel de 0,40 m. En este sentido, los modelos numéricos 

que logran representar los principales procesos, resultan un excelente “laboratorio 

numérico” que permite conocer con más detalle lo que sucede en un perfil del 

suelo sometido a flujos de evaporación. 

Con el fin de comprender el proceso de evaporación y el mecanismo de 

evaporación en suelos desnudos de cuencas cerradas altiplánicas del norte de 

Chile, el objetivo de este estudio fue determinar el frente de evaporación, y simular 

los flujos de agua líquida y de vapor de agua debido a los gradientes de presión y 

de temperatura respectivamente, de una columna de suelo salino natural 

inicialmente seca bajo dos condiciones de niveles freáticos mediante el modelo 

SiSPAT (Braud et al., 1995). A partir de los resultados experimentales obtenidos 

en el capítulo 3, el modelo fue optimizado para representar adecuadamente los 

perfiles del contenido de humedad y de temperatura medidos experimentalmente, a 

partir de los parámetros de las curvas características del suelo determinados en 

laboratorio, debido a que el objetivo del modelo es acceder a variables (flujos) y 

localizar el frente de evaporación con más precisión, y por lo tanto el modelo debe 

ser coherente con lo determinado experimentalmente. Se realizó un análisis 

detallado acerca de los diferentes flujos con los resultados de los modelos 

optimizados para cada nivel freático, y un análisis de incertidumbre de la 

tortuosidad y del factor de corrección para el flujo de vapor.  

La estructura de este artículo consiste en la descripción de la instalación 

experimental, y la descripción del modelo SiSPAT presentados en la sección 4.4, 

seguido de los resultados y discusión de la calibración del modelo. La 

determinación de flujos y el análisis de sensibilidad son presentados en la sección 

4.5, y las conclusiones son presentadas en la sección 4.6.    
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4.4 Materiales y Métodos 

4.4.1 Instalación experimental 

Se llevaron a cabo experimentos en una columna de acrílico de 0,35 m de diámetro 

y 1,20 m de alto, empacada con suelo natural arenoso salino proveniente de la 

cuenca del salar del Huasco a una densidad observada en terreno de 1,55 g cm-3, 

bajo condiciones isotérmicas de laboratorio. La pared de la columna se aisló con 

una espuma de poliestireno para lograr un flujo unidimensional, y los niveles 

freáticos se mantuvieron constantes mediante un tubo de Mariotte. La evaporación 

se indujo con una lámpara infrarroja, y se simuló una velocidad de viento de 0,2 m 

s-1 con un ventilador sobre la superficie de la columna. 

Se realizaron mediciones de temperatura y humedad relativa del laboratorio y de la 

superficie de la columna con 2 sensores Vaisala HMP75 cada 15 minutos. La 

columna se instrumentó con sensores de temperatura y TDR con lo que se 

realizaron mediciones de contenido de humedad (θ), conductividad eléctrica (σ) y 

temperatura (T) en 9 puntos en el perfil del suelo (5, 10, 15, 20, 25, 30, 35, 40 y 45 

cm de la superficie del suelo) cada 5 minutos, y mediciones diarias del nivel de 

descenso del agua en el tubo de Mariotte.  

Las propiedades hidráulicas o curvas características del suelo se obtuvieron 

mediante mediciones de succión con una olla de presión, y la medición de 

conductividad hidráulica saturada (Ks) con un permeámetro de carga constante. Se 

ajustaron el modelo propuesto por van Genuchten (1980) a las mediciones 

experimentales para determinar la curva de succión, y el modelo de Brooks y 

Corey (1964) para estimar la conductividad hidráulica no saturada a partir de la 

conductividad hidráulica saturada dados por las siguientes relaciones: 

[ ]mn

rs
r

h
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)(1
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α
θθθθ
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−
+=
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β

θ
θθ 







=

S
SKK )(  (4.2) 

donde, θ es el contenido de agua volumétrico (-); θr y θs son los contenidos de 

humedad residual y saturado respectivamente (-); α es el inverso de la presión de 

burbujeo (m-1); h es la succión del agua o presión negativa expresada como 

columna de agua equivalente; n, m y β son parámetros de ajuste empíricos. 

4.4.2 Descripción del modelo numérico 

Para adaptarse a las condiciones del experimento, se utilizó una versión modificada 

del modelo unidimensional SiSPAT que simula la transferencia de calor y agua en 

forma acoplada en el sistema suelo-planta-atmósfera para suelos desnudos (Braud, 

2000, 2002; Braud et al, 1995). Este modelo se divide en tres módulos: suelo, 

atmósfera, e interfaz suelo-atmósfera. En el módulo del suelo, el flujo del agua y el 

transporte de calor son descritos en forma acoplada por un sistema de dos 

ecuaciones de transferencia de masa y de calor resueltas para temperatura (T) y 

potencial mátrico (h). Como el potential mátrico es una variable continua, el 

modelo se aplica tambien a suelos heterogeneos donde los horizontes del suelo 

tienen propiedades hidrodinámicas diferentes. Las ecuaciones de flujo líquido y de 

vapor de agua acopladas, deducidas de la aproximación de Philip y de Vries 

(1957), modificada por Milly (1984), y simplificadas de acuerdo con Boulet et al 

(1997), quienes mostraron que algunos términos no tenían mucha importancia, son 

las siguientes: 
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donde Ch y CT corresponden a los coeficientes de almacenamiento capilar y de 

calor volumétrico respectivamente. Los coeficientes de transporte son la 
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conductividad isotérmica wvhmh DKD ρ/+= ; la difusividad de vapor térmico 

wvTmT DD ρ/= ; la conductividad de vapor isotérmico vhvch DLD = ; la 

conductividad térmica aparente λ=cTD ; K es la conductividad hidráulica de la 

fase líquida; Dvh es la difusividad de vapor isotérmico; DvT es la difusividad de 

vapor debido a la temperatura; y Lv es el calor latente de vaporización. Todos estos 

coeficientes se expresan en función del contenido de humedad y/o de la 

temperatura y se presentan en la Tabla IV-1. 

Como condiciones iniciales se utilizaron perfiles de h y de T interpolados 

linealmente a partir de mediciones experimentales de 9 puntos del perfil del suelo.  

Como condición de borde inferior se impuso un valor de flujo constante igual a 

cero y la temperatura con un valor promedio diario de 11,42 y 13,90ºC para los 

niveles freáticos de 0,75 y de 0,40 m respectivamente. La condición de borde 

superior se adaptó a las condiciones de la experimentación del laboratorio, ya que 

no es posible calcular el balance de energía igual que cuando se aplica el modelo a 

condiciones de terreno. Para ello, se utilizaron las mediciones de temperatura 

superficial, de humedad relativa, y de velocidad del viento para calcular el flujo de 

evaporación, las que se incluyeron en el módulo de la siguiente manera: las 

variables de temperatura del aire, y de humedad relativa del aire fueron definidas a 

un nivel de referencia zat igual 0,01 m, y la velocidad del viento a un nivel de 

referencia zav igual 0,3 m. La temperatura del aire se asumió igual a la temperatura 

de la superficie de la columna, y la evaporación para el suelo desnudo la calculó 

por el modelo como: 

( )
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qq
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−
= ρ  (4.5) 
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Tabla IV-1: Coeficientes y variables usados en el modelo SiSPAT para 

estimar los flujos de agua líquida y de vapor de agua. 

Parámetro Fórmula 

Curva de succión (Van Genuchten, 1980) con m =1-1/n 
(Burdine, 1953) ( )[ ]mn

rS
r

h
h

α

θθθθ
+

−
+=

1
)(   

Conductividad hidráulica (Brooks y Corey, 1964) 
β

θ
θθ 







=

S
SKK )(  

Presión de vapor saturado 








−
−=

86,35

)15,273(27.17
exp78.618)(

T
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Tesat

 

Humedad relativa 







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TR

gh
hu exp  

Densidad de vapor  
RT

Teh satu
v

)(
=ρ  

Difusividad del vapor de agua en el aire (De Vries, 1975) 
88.1

5

15.273
1017.2 







×= − T
Da

 

Difusividad isotérmica del vapor de agua (Philip y De 
Vries, 1957) heP

P
DFD v

vatm

atm
aavh ∂

∂
−

−= ρθετ )(  

Difusividad térmica del vapor de agua (Philip y De Vries, 
1957) TeP

P
DFD v

vatm

atm
avT ∂

∂
−

−=
ρθεη )(  

Conductividad térmica aparente Modelo de Laurent y 
Guerre-Chaley (1995) citado por Campbell (1985) 

d

cbae 











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

−−++=
ε
θ
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θλ exp1  

Tortuosidad del suelo (Millington y Quirk, 1961) 
2

3/7)(

S
a θ

θε
τ

−
=  

Nota: θ es el contenido de agua volumétrico (m3 m-3); θs es el contenido de humedad saturado (m3 
m-3); θs es el contenido de humedad residual (m3 m-3); α es el inverso de la presión de burbujeo (m-

1); h es la succión del agua (m); Ks es la conductividad hidráulica saturada (m s-1); T es temperatura 
(°C); g la aceleración gravitacional (m2 s-1); R es la constante universal de los gases (J kg-1); τa es la 
tortuosidad del suelo (-); ε es la porosidad del suelo (-); Patm es la presión atmosférica (Pa); ev es la 
presión parcial del vapor de agua (Pa); n, m, β, a, b, c, d, y e son parámetros de ajuste empíricos del 
modelo. 
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donde ρa es la densidad del aire (Kg m-3); RaH es la resistencia aerodinámica para el 

flujo de vapor; y qs y qa son las humedades específicas calculadas a partir del suelo 

y del aire respectivamente, relacionadas con la temperatura medida en la superficie 

del suelo T (K) y la humedad relativa del suelo hs (-) y del aire ha (-) expresadas 

como:  

ssatatm

ssat
s hTeP

hTe
q

)(378.0
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donde Patm es la presión atmosférica (Pa), y h es la succión del agua (m). La 

resistencia es definida en condiciones neutrales de acuerdo con la aproximación de 

Shuttleworth y Wallace (1985) como: 
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donde zom es la longitud de rugosidad por momentum para el suelo desnudo; k es la 

constante de von Karman para expresar la longitud de mezcla en una distribución 

turbulenta (= 0.4); y Ua es la velocidad del viento (= 0,2 m s-1). El parámetro de 

estabilidad (Stab) que permite tomar en cuenta la estratificación de la atmósfera es 

calculado en el modelo como: 

2
1 ))((5
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aat

UT

TTzg
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−=  (4.10) 

y la resistencia aerodinámica se corrige como: 
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4.4.3 Parámetros iniciales y condiciones de borde del modelo 

La Tabla IV-2 presenta los parámetros del modelo,  las condiciones iniciales y las 

condiciones de borde considerados. Los parámetros obtenidos a partir de datos 

experimentales para las curvas características se consideraron como parámetros 

iniciales de ajuste en la calibración del modelo. 

Inicialmente, el suelo fue considerado homogéneo y se utilizaron los valores de 

condiciones iniciales y de borde presentados en la Tabla IV-2. Sin embargo, la 

columna fue dividida en tres horizontes debido a que los resultados experimentales 

de contenido de humedad y conductividad eléctrica indicaban una posible 

estratificación del perfil de suelo La conductividad eléctrica como medida indirecta 

de la salinidad, evidenció la existencia de tres estratos producto del transporte y 

acumulación de sal en la columna de suelo por lo que se optó por calibrar los 

parámetros de h(θ) y K(θ) en cada uno de ellos. Por lo tanto se dedujo que el suelo 

era heterogéneo y se consideraron 3 horizontes diferentes. 

Los horizontes para el nivel freático de 0,75 m tienen espesores de 0,20, 0,10 y 

0,90 m, mientras que los horizontes para el nivel freático de 0,40 m tienen 

espesores de 0,15, 0,15 y 0,90 m. Estos espesores se determinaron de acuerdo a los 

resultados experimentales de contenido de humedad y conductividad térmica. Los 

horizontes se discretizaron los primeros y los últimos 0,02 m con un incremento 

logarítmico de 0,001 m entre la superficie y el final de cada horizonte, y de 0,0025 

m en el centro de cada horizonte. 
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Tabla IV-2: Parámetros del modelo, condiciones iniciales y de borde 

para un suelo homogéneo 

Parámetro Valor Comentario 
Contenido de 
humedad saturado θs 
(m3 m-3) 

0,3 Medido 

Contenido de 
humedad residual θr 
(m3 m-3) 

0,0 
Parámetro ajustado a los datos de la curva de 
succión (Ecuación 4.1) 

Inverso de la presión de 
burbujeo α (m-1) 

0,716 
Parámetro ajustado a los datos de la curva de 
succión 

n (-) 1,1859 
Parámetro ajustado a los datos de la curva de 
succión 

Conductividad hidráulica 
saturada Ks (m s-1) 

1,066 x 10-5 Medido 

Porosidad ε (-) 0,3 Fijado  
a 0,3 Fijados. Parámetros de la conductividad 

térmica aparente del Modelo de Laurent y 
Guerre-Chaley (1995), tomados de Mastachi 
(2010) correspondientes al altiplano central de 
México. 

b  0,5 
c  1,0 
d  4,0 
e  0,12 

Condiciones iniciales de 
temperatura del suelo 

T(z) 

Interpolación lineal de mediciones de 
temperatura en el suelo a 5, 10, 15, 20, 25, 30, 
35, 40 y 45 cm del día 1 para cada nivel 
freático 

Condiciones iniciales de 
presión del suelo 

h(z) 

Interpolación a partir de mediciones de 
contenido de humedad del suelo a 5, 10, 15, 
20, 25, 30, 35, 40 y .45 cm y determinado a 
partir de la curva de succión. Las mediciones 
corresponden al día 1 para cada nivel freático 

Condición de borde en el 
fondo 

Flujo cero   

T(t) 
Extrapolación de las mediciones de 
temperatura en el perfil de la columna al 
fondo 

Condición de borde en la 
superficie 

T(t) 
Mediciones de temperatura en la superficie de 
la columna 

 

Los parámetros del modelo se ajustaron comparando los valores de contenidos de 

humedad y de temperatura modelados vs los valores observados, y mediante 
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pruebas estadísticas que consistieron de dos medidas de desviación central (raíz del 

error cuadrático medio RMSE y el sesgo B), y un indicador estadístico (eficiencia 

E). 

El RMSE es una medida para determinar las diferencias entre los valores predichos 

por el modelo y los valores observados, tomando valores de cero cuando los 

valores son idénticos, y está definido como: 

( )2mod1 obs
ii yy

n
RMSE −=  (4.12) 

El sesgo corresponde a la diferencia entre el promedio de los errores. Valores 

negativos se presentan cuando el modelo subestima a los valores observados, y 

valores positivos cuando sobreestima los valores observados: 
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La eficiencia o índice de Nash-Sutcliffe toma valores de 1 hasta menos infinito. 

Los valores cercanos a 1 indican un buen ajuste del modelo, y está definido como: 
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donde mod
iy  son los valores calculado por el modelo, obs

iy  corresponde a los 

valores observados experimentalmente, obsy  corresponde al valor promedio 

observado de todos los datos.  

Varios corridas de ensayo y error con diferentes valores iniciales de los parámetros 

se llevaron a cabo para optimizar los parámetros del modelo Una vez ajustados los 

parámetros se comparó la evaporación acumulada calculada en la superficie con el 

modelo, con la evaporación acumulada determinada experimentalmente. 
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Para el nivel freático de 75 cm se optimizaron todos los parámetros de ajuste de las 

curvas características para los tres horizontes, mientras que para el nivel freático de 

40 cm se optimizó los valores de KS y β para los tres horizontes, y el parámetro α 

para el horizonte 1. Los parámetros de la conductividad térmica aparente del 

Modelo de Laurent y Guerre-Chaley (1995) citado por Campbell (1985) se 

optimizaron para los dos niveles freáticos. 

La optimización de los parámetros del modelo consistió en escoger el conjunto de 

parámetros que condujeron a simulaciones que representaron comparativamente 

los valores observados de contenido de humedad y de temperatura, y además un 

valor coherente con la evaporación acumulada medida experimentalmente. 

4.4.4 Análisis de sensibilidad 

El análisis de sensibilidad proporciona una valiosa información acerca del 

mecanismo de evaporación y el papel que juegan los parámetros en este 

mecanismo. Aunque los procesos involucrados en la evaporación están 

fuertemente acoplados, el análisis de sensibilidad se centró en dos parámetros del 

componente del flujo de vapor, la tortuosidad (τa) y el factor de corrección (η) que 

constituyen los parámetros con mayor incertidumbre en los flujos de vapor de agua 

isotérmico y térmico respectivamente. 

En la literatura se pueden encontrar varias expresiones para determinar la 

tortuosidad, cuyos valores son menores a 1. En este sentido el análisis de 

sensibilidad se centró en evaluar la tortuosidad constante en el perfil del suelo con 

valores entre 0,1 y 0,3, y con una tortuosidad variable de acuerdo con la expresión 

reportada por Millinton y Quirk (1961).  

La sensibilidad del factor de corrección consistió en evaluar valores constantes 

entre 1,5 y 3,0 reportados por Philip y De Vries (1957), y para diferentes valores 

del parámetro de a en la expresión reportada por Cass et al (1984): 
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donde a es un parámetro de ajuste y fc es la fracción de arcilla del suelo estudiado 

(= 0,02). 

4.5 Resultados y Discusión 

4.5.1 Resultados experimentales 

En la Figura 4-1 se presenta los resultados experimentales de contenido de 

humedad y conductividad eléctrica (σ) para los niveles freáticos de 0,75 y de 0,40 

m. Los perfiles de σ muestran zonas de concentración de sal y un desplazamiento 

de sal hacia la superficie a medida que se aumentó el nivel de agua desde el fondo 

de la columna.  

En el nivel de 0,40 m, al igual que la conductividad eléctrica, el contenido de 

humedad presenta un aumento en todos los horizontes. Por una parte consecuencia 

del mayor transporte de agua líquida por capilaridad, y por otra parte debido a la 

acumulación de agua en la porción de suelo con alto contenido de sal como lo ha 

reportado Scotter (1974), lo cual se vio favorecido por que las experiencias se 

hicieron aumentando el nivel de agua en la columna, y que la columna inicialmente 

estaba seca. 
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Figura 4-1: Perfiles de contenido de humedad y de conductividad eléctrica para los 

niveles freáticos de: a) 0,75 m, y b) 0,40 m. 

De acuerdo con los perfiles de conductividad eléctrica probablemente la sal se 

cristalizó en los poros más pequeños dentro del perfil del suelo en forma de 

precipitación subflorescente lo que podría ocasionar una disminución del espacio 

poroso en la matriz del suelo y por lo tanto una disminución de KS como se ha 
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reportado por Naschshon et al (2011) y Wissmeier y Barry (2008). A pesar de que 

la precipitación subeflorescente ha sido ampliamente investigada, muchos de estos 

estudios se centran en la preservación de monumentos, y aún no ha sido reportado 

este tipo de precipitación en columnas de laboratorio orientadas al estudio del 

movimiento del agua, salvo otros estudios de columnas con suelos inicialmente 

saturado donde se ha observado precipitación eflorescente o formación de una 

costra de sal en la superficie de la columna (Gran et al, 2011; Naschshon et al, 

2011). 

4.5.2 Resultados experimentales 

En la Figura 4-2 se presenta los perfiles de los valores de contenido de humedad y 

de temperatura observados y calculados, como promedio al día 20 para los niveles 

freáticos de 0,75 y de 0,40 cm con los parámetros iniciales y de borde descritos en 

la Tabla IV-2. Los perfiles calculados se determinaron con el modelo utilizando los 

datos experimentales de las curvas características. Como se observa, el uso de los 

parámetros iniciales presentados en la Tabla 4-2 no logra representar las 

mediciones experimentales de contenido de humedad para ninguno de los dos 

niveles freáticos. 

Los perfiles de contenido de humedad y de conductividad eléctrica presentados en 

la Figura 4-1 evidenciaron transporte y una probable acumulación de sal en la 

columna de suelo y por lo tanto un cambio en las propiedades características del 

suelo. Esto ocurrió probablemente debido a que se usó la misma columna de suelo 

para los dos niveles freáticos, y el aumento de nivel de agua de 0,75 a 0,40 m 

ocasionó probablemente el transporte, disolución y precipitación de sales que 

modificó las características hidráulicas del medio poroso tal como lo reporta 

Benavente et al (1999). Para considerar esta estratificación se dividió la altura del 

perfil del suelo en tres estratos que resultaron de diferente altura para los dos 

niveles freáticos evaluados. 
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Figura 4-2: Perfiles de contenido de humedad simulados y observaciones experimentales 

con las condiciones iniciales de la Tabla 4.2 donde se consideró el suelo verticalmente 

homogéneo: a) nivel freático de 0,75 m, y b) nivel freático de 0,40 m. 

En la Tabla IV-3 se presentan los valores de los parámetros optimizados de las 

curvas características y de la conductividad térmica aparente que se obtuvieron 

para los tres horizontes del perfil del suelo, y en la Figura 4-3 se presenta una 

comparación de las curvas de succión obtenidas para los tres horizontes del perfil 

del suelo y los niveles freáticos de 0,75 y de 0,40 m, y la obtenida 

experimentalmente. Para la curva de succión los valores ajustados comparados con 

los parámetros iniciales no presentaron grandes diferencias. El mayor cambio se 

presentó en los valores de KS y β para el nivel freático de 0,40 m. Los valores de 

KS ajustados para este nivel freático son muy pequeños para los tres horizontes y 

no corresponden al tipo de suelo empleado y en parte puede ser explicado por una 
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alta concentración de sal presente, y por la condición inicial seca de la muestra de 

suelo.  

Tabla IV-3: Valores de los parámetros del modelo usados para tres 

horizontes y para los niveles freáticos de 0,75 y de 0,40 m. 

Nivel freático 75 cm 40 
Horizonte E1 E2 E3 E1 E2 E3 
Profundidad del 
horizonte (m) 

0,20 0,10 0,90 0,15 0,15 0,90 

Contenido de humedad 
saturado θs (m

3 m-3) 
0,3 0,3 0,3 0,3 0,3 0,3 

Contenido de humedad 
residual θr (m

3 m-3) 
0,033 0 0 0,033 0 0 

Inverso de la presión de 
burbujeo α (m-1) 

0,6667 0,7163 0,6667 0,526 0,7163 0,6667 

Parámetro de la forma de 
la curva de succión n (-) 

1,237 1,1859 1,247 1,237 1,1859 1,247 

Conductividad hidráulica 
saturada Ks (m s-1) 

1,5 x10-5  5,0 x10-5 1,0x10-5 1,0x10-8 1,5x10-8 1,0x10-8 

Factor de ajuste β (-) 18 18 18 25 30 30 
a* 0,3 0,734 
b*   0,9 0,3 
c*   35,0 35,0 
d*   5,0 3,82 
e*   0,12 0,5 

Nota: *a, b, c, d, y e son parámetros de Conductividad térmica aparente del Modelo de Laurent y 
Guerre-Chaley (1995). 
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Figura 4-3: Curvas de succión ajustadas para cada horizonte (E1, E2, y E3): a) nivel 

freático de 75 cm, y b) nivel freático de 40 cm. 

En la Figura 4-4 se presenta la conductividad térmica en función del contenido de 

humedad con los parámetros iniciales y ajustados del modelo Laurent y Guerre-

Chaley (1995) para los dos niveles freáticos evaluados. Para el nivel de 0.75 cm se 

observa que un pequeño cambio de λ a valores bajos del contenido de humedad, 

posteriormente λ aumenta rápidamente con el incremento de θ, y a valores altos de 

θ, la pendiente de λ disminuye y tiende a estabilizarse. Comportamiento que se ve 

más atenuado para el nivel freático de 0,40 m, aunque su dominio experimenta 

valores más altos de λ que el nivel freático de 0,75 m. Mientras que los parámetros 

iniciales muestran un comportamiento aún más atenuado que para el nivel freático 

de 0,40 m, y su dominio experimenta los valores más bajos. 
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Figura 4-4: Comportamiento de la conductividad térmica con el modelo de Laurent y 

Guerre-Chaley (1995) con los parámetros de la condición inicial y con los parámetros 

calibrados de esta ecuación para los niveles freáticos de 0,75 y de 0,40 m.  

 

En la Figura 4-5 se presenta los perfiles de los valores de contenido de humedad y 

de temperatura observados y calculados promedio del día 20 para los niveles 

freáticos de 0,75 y de 0,40 m. Se observa un buen ajuste de los perfiles de 

contenido de humedad y temperatura entre lo simulado por el modelo y los 

observados en la experimentación para los dos niveles freáticos. Los modelos 

optimizados no pudieron ser evaluados debido al transporte de la sal como se 

explicó anteriormente 
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Figura 4-5: Perfiles de contenido de humedad y temperatura simulados y observaciones 

experimentales: a) nivel freático de 0,75 m, y b) nivel freático de 0,40 m. 
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En la Figura 4-6 se observa la influencia de la conductividad térmica en los perfiles 

de contenido de humedad y temperatura observados y calculados con los 

parámetros de Laurent iniciales y calibrados para los niveles freáticos de 0,75 y de 

0,40 m. El ajuste de los parámetros del modelo de Laurent y Guerre-Chaley (1995) 

(citado por Campbell, 1985) para estimar la conductividad térmica y representar 

adecuadamente la temperatura observada en los perfiles, produce un cambio en los 

perfiles del contenido de humead para ambos niveles freáticos.  

En la Tabla IV-4 se presentan los valores de evaporación acumulada medida 

experimentalmente y calculada por el modelo, y los valores indicadores que 

permiten evaluar la bondad del ajuste obtenidos con la calibración del contenido de 

humedad y temperatura para los niveles de 0,75 y de 0,40 m. Valores que muestran 

que la calibración del modelo tanto para contenido de humedad como para 

temperatura es satisfactoria para los niveles freáticos experimentados. Se observa 

que el modelo reproduce perfectamente el valor de la evaporación obtenida a partir 

de las mediciones en el laboratorio. La diferencia en la evaporación acumulada 

entre lo encontrado experimentalmente y lo determinado por el modelo es menos 

de 0,1 mm. Estos resultados muestran lo relevante que resultó calibrar los 

parámetros del modelo para cada nivel freático y obtener así una mejor estimación 

de los flujos de evaporación. 

Tabla IV-4: Eficiencia en la calibración del modelo para contenido de 

humedad y temperatura, y comparación de la evaporación acumulada experimental y 

obtenida con el modelo calibrado para los niveles freáticos de 0,75 y 0,40 m.  

Nivel freático (m) 0,75 0,40 
Parámetro θ T θ T 
Raíz del error cuadrático medio RMSE 0.008 m3 m-3 2.038 ºC 0.013 m3 m-3 1.078 ºC 
Sesgo B 0.001 m3 m-3 0.447 ºC -0.005 m3 m-3 0.294 ºC 
Eficiencia E 0,997 0,941 0,998 0,923 
Evaporación acumulada experimental 
(mm) 

0,85 5,78 

Evaporación acumulada determinada 
por modelación (mm) 

0,84 5,68 
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Figura 4-6: Influencia de la conductividad térmica en los perfiles de contenido de 

humedad y temperatura observados y calculados con los parámetros de Laurent iniciales 

y calibrados: a) nivel freático de 0,75 m, y b) nivel freático de 0,40 m. 
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4.5.3 Flujos de agua líquida y vapor de agua en la columna 

La Figura 4-7 presenta los flujos total qt, de agua líquida qL, y de vapor de agua qv, 

así como los flujos de vapor debido al gradiente térmico qvT y al gradiente de 

presión qvh para los niveles freáticos de 0,75 y de 0,40 m obtenidos con el modelo 

numérico. Se observa que tres zonas se pueden distinguirse en el perfil del suelo tal 

como lo reportó Boulet et al (1997): 

1) Zona 1: ubicada cerca de la superficie del suelo, entre 0 y 0,12 m para el nivel 

freático de 0,75 m, y entre 0 y 0,03 m para el nivel freático de 0,40 m. En esta 

zona el flujo total es en dirección ascendente con predominio de un flujo de 

vapor debido al gradiente de presión. Aunque en esta zona coexisten los flujos 

de vapor isotérmico en dirección ascendente, y térmico en dirección 

descendente, el flujo de vapor isotérmico es mayor que el flujo de vapor 

térmico. En esta zona, se considera que el frente de evaporación que 

corresponde al lugar donde el flujo de agua líquida y el flujo de vapor de agua 

se hacen iguales, se produce a una altura de 0,12 y 0,03 m para los niveles 

freáticos de 75 y de 40 cm respectivamente. 

2) Zona 2: ubicada entre 0,12 y 0,41 m para el nivel freático de 0,75 m, y entre 

0,03 y 0,26 m para el nivel freático de 0,40 m. En esta zona la transferencia 

neta es de flujo de agua líquida en dirección ascendente para el nivel freático 

de 0,75 m, y en dirección descendente para el nivel freático de 0,40 m. Esta 

dirección descendente del flujo líquido evidencia los procesos de 

condensación dentro del perfil de suelo debido al flujo líquido en forma 

ascendente y al flujo de vapor térmico en dirección descendente, que 

contribuyen al almacenamiento de agua en esta porción del suelo. El flujo de 

vapor isotérmico es nulo, y el flujo de vapor térmico en dirección descendente 

es menor a mayor profundidad del suelo. 
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Figura 4-7: Variación de los flujos de agua líquida y de vapor de agua a lo largo del 

perfil del suelo para los niveles freáticos: a) 0,75 m, b) 0,40 cm. Un valor negativo 

significa flujo ascendente y un valor positivo flujo descendente. 
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3) Zona 3: ubicada entre 0,41 y 0,75 m para el nivel freático de 0,75 m, y entre 

0,26 y 0,40 m para el nivel freático de 0,40 m. En esta zona se observó flujo 

de agua líquida en proporciones muy pequeñas. 

Estos resultados indican que la evaporación se establece en la parte superior del 

perfil del suelo, y que su posición depende de la altura del nivel freático. A mayor 

altura del nivel freático más cerca a la superficie del suelo toma lugar la 

evaporación. En la zona cercana a la superficie donde toma lugar la evaporación, 

un flujo de vapor en sentido ascendente debido a gradientes de presión tiene mayor 

magnitud que el flujo de vapor en sentido descendente debido a gradientes de 

temperatura. 

4.5.4 Análisis de sensibilidad 

La magnitud del flujo de vapor de agua isotérmico y térmico depende de los 

valores que resultan para la difusividad isotérmica (Dvh) y la difusividad térmica 

(DvT) respectivamente. La tortuosidad (τa) es el parámetro con mayor 

incertidumbre en la ecuación de la Dvh y del factor de corrección (η) es el 

parámetro con mayor incertidumbre en la ecuación de la DvT. Varios autores han 

reportado expresiones diferentes para τa (Abu-El-Sha’r y Abriola, 1997; Millington 

y Quirk, 1961; Penman, 1940) cuyos valores son menores a 1, y para η (Campbell, 

1985; Cass et al, 1984; Philip y De Vries, 1957), con valores que llegan a ser entre 

10 a 20 veces los valores propuestos por Philip y De Vries (1957). 

Dada la incertidumbre que presentan estos parámetros se evaluó la influencia de 

ellos en la determinación de la evaporación acumulada simulada para la columna 

de laboratorio para los niveles freáticos de 75 y de 40 cm. La Tabla IV-5 presenta 

los resultados de este análisis de sensibilidad. 

Los resultados muestran como la evaporación está relacionada con la transferencia 

de vapor debido a los gradientes de presión y temperatura tal como lo encontró 

Boulet et al (1997). A mayor aumento en la tortuosidad mayor evaporación 

acumulada, mientras que un mayor valor del factor de corrección, y del parámetro 
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a del modelo de Cass et al (1984), menor evaporación y llegando incluso a 

representar fenómenos de condensación en la superficie de la columna. 

Tabla IV-5: Comparación de la evaporación acumulada (mm) para 

diferentes valores de tortuosidad (τa) y factor de corrección (η) para niveles freáticos 

de 0,75 y de 0,40 m. 

 

Evaporación 
acumulada del 

Nivel freático de 
0,75 m 

Evaporación 
acumulada del 

Nivel freático de 
0,40 m 

τa = función de θ de acuerdo con 
Millington y Quirk (1961) 

0,846 5,684 

τa = 0,10 0,297 2,855 
τa = 0,15 0,387 3,343 
τa = 0,20 0,469 3,729 
τa = 0,25 0,546 4,034 
τa = 0,30 0,619 4,295 
η = 1,5 0,846 5,684 
η = 2,0 0,378 5,458 
η = 2,5 -0,051 5,235 
η = 3,0 -0,434 4,997 
η = variable, a = 3 (Cass et al, 1984) 0,092 4,994 
η = variable, a = 4 (Cass et al, 1984) -0,599 4,529 
η = variable, a = 5 (Cass et al, 1984) -1,169 4,059 
η = variable, a = 9,5 (Cass et al, 1984) -3,004 2,235 

 

De acuerdo con Philip y De Vries (1957) y con Cass et al (1984), los valores 

recomendados para un suelo de textura arenosa son η = 1,5, y a = 9,5 

respectivamente. Aunque generalmente se acepta el modelo de Cass et al (1984) 

para determinar el factor de corrección (η) en la determinación de la difusividad de 

vapor térmico, el valor de “a”  sugerido no se ajusta a los valores experimentales, 

mientras que el valor dado por Philip y De Vries (1957) para el mismo tipo de 
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suelo utilizado, es el que da resultados más coherentes con las medidas 

experimentales.  

En la Figura 4-8 se presenta la comparación del flujo de vapor para diferentes 

valores de tortuosidad y del factor de corrección para los niveles freáticos 

evaluados. En términos generales a mayor tortuosidad mayor flujo de vapor 

ascendente en los primeros centímetros de la superficie del suelo. Esto se hace más 

evidente a partir de los 0,20 y 0,05 m para los niveles freáticos de 0,75 y de 0,40 m 

respectivamente. Aunque a menor profundidad del nivel freático, el aumento de la 

tortuosidad implica un mayor flujo de vapor. Por lo tanto, la cantidad de agua que 

circula en forma de vapor se incrementa con el aumento en la tortuosidad. 

Por otra parte, a mayor factor de corrección el flujo cambia de dirección siendo 

descendente, lo mismo ocurre al aumentar el valor parámetro a del modelo de Cas 

et al (1984) para el nivel freático de 0,75 m, mientras que para el nivel freático de 

0,40 m, a mayor valor del factor de corrección y del parámetro a menor flujo de 

vapor en la superficie, aunque sigue teniendo la misma dirección. 

Además de la magnitud y en algunos casos la dirección, la posición en que ocurre 

el frente de evaporación también se ve modificado. Al aumentar los valores de 

tortuosidad, el frente de evaporación se sitúa a mayor distancia de la superficie del 

suelo, mientras que a mayor factor de corrección y del parámetro a, el frente de 

evaporación se sitúa a menor distancia de la superficie del suelo. 

Aunque el cambio en la evaporación y en el flujo de vapor debido a los cambios en 

la tortuosidad son importantes, la influencia de los cambios por el factor de 

corrección son aún más importante, llegando incluso a obtenerse valores negativos 

de evaporación, lo que significaría que en lugar de evaporación estaría ocurriendo 

condensación en la superficie de la columna para un nivel freático de 0,75 m, 

contrario a lo que se presentó para el nivel freático de 0,40 m. Esto último se puede 

explicar debido a que en este último nivel freático el flujo líquido es mucho mayor 

que el flujo de vapor. 
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Figura 4-8: Comparación del perfil del flujo de vapor de agua en los niveles freáticos 

(N.A.) de 0,75 y de 0,40 m para diferentes: a) valores de tortuosidad (τa), y b) valores 

del factor de corrección (η). 
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4.6 Conclusiones 

Se analizó numéricamente los experimentos de evaporación en una columna de 

suelo salina en laboratorio. El acople de los flujos de agua líquida y de vapor de 

agua, y el transporte de calor fueron evaluados usando el código unidimensional 

SiSPAT, el cual usa el modelo de Philip y de Vries (1957) modificado por MIlly 

(1984). El modelo se calibró comparando los perfiles de contenido de humedad 

θ(z), y de temperatura T(z) medidos y simulados. 

A medida que la profundidad el nivel  freático disminuye de la superficie del suelo, 

el contenido de humedad y la conductividad eléctrica aumentan en el perfil. Se 

pone en evidencia la disolución de sales del suelo con el aumento del contenido de 

humedad, el transporte de sales con el flujo líquido, y posiblemente la 

precipitación al interior del perfil del suelo. 

El ajuste de las perfiles θ(z) y T(z) fue bueno, y se logró al considerar una 

estratificación de la columna, y modificar las curvas h(θ) y K(θ) de su valor inicial. 

Los valores de las expresiones de estas curvas que resultaron con una mayor 

diferencia fueron KS y β de la curva K(θ) para el nivel freático de 40 cm. la 

disminución de KS y el aumento de β se puede explicar por el transporte y 

acumulación de sal en el suelo. 

Se observa que el modelo reproduce perfectamente el valor de la evaporación 

observada en el laboratorio, llegando a una diferencia en la evaporación acumulada 

menor de 0,1 mm. 

El flujo de vapor de agua se mueve siempre en dirección descendente debido a los 

gradientes de temperatura. El flujo de agua líquida se mueve en dirección 

ascendente debido a los gradientes de presión y se evapora en el frente de 

evaporación. Este flujo de vapor debido al gradiente de presión se mueve en 

dirección ascendente hacia la superficie del suelo. La posición donde se produce la 

evaporación dentro del perfil del suelo, depende de la altura del nivel freático. A 

mayor altura del nivel freático más cerca a la superficie del suelo toma lugar la 

evaporación. En la zona donde toma lugar la evaporación, el flujo de vapor en 
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sentido ascendente debido a gradientes de presión es de mayor magnitud que el 

flujo de vapor térmico en sentido descendente debido a gradientes de temperatura. 

El impacto de la tortuosidad (τa) y el factor de corrección (η) en la difusividad 

isotérmica (Dvh) y en la difusividad térmica (DvT) respectivamente son 

importantes, aunque es η el que presenta una mayor importancia influencia, 

llegando a reproducir incluso fenómenos de condensación en la superficie de la 

columna para un nivel freático de 75 cm. 
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5 ESCALAMIENTO DE LAS PROPIEDADES HIDRODINAMICAS 

DE UN PERFIL DE SUELO NO SATURADO 

5.1 Resumen 

La modelación de la evaporación requiere conocer a priori las propiedades 

hidrodinámicas del suelo, las cuales relacionan el contenido de humedad del suelo 

(θ), y la conductividad hidráulica (K) al potencial mátrico (h) a través de las curvas 

características de succión h(θ), y de la conductividad hidráulica no saturada K(h). 

Estas propiedades cambian espacialmente en las cuencas hidrográficas, y la técnica 

de escalamiento basado en la similaridad de la geometría interna de los poros, 

desarrollado por Miller y Miller (1955a), se utiliza para evaluar esta variabilidad 

espacial de las propiedades hidráulicas del suelo, y predecir las propiedades 

hidráulicas partir de un suelo en referencia. En este trabajo se evaluó la teoría del 

escalamiento de las curvas características de un medio poroso sometido a la 

aplicación de un ácido, con datos generados por Ortiz (2000) en columnas de 

laboratorio. Los resultados muestran que las curvas características pre-aplicación 

de ácido pueden ser usadas para estimar las curvas características post-aplicación 

de ácido, y por lo tanto, la teoría del escalamiento puede ser aplicada en la 

predicción del proceso de evaporación dada su dependencia con las curvas 

características.  

5.2 Abstract 

The modeling of evaporation requires a priori knowledge of soil hydraulic 

properties, which relate the soil moisture content (θ), and hydraulic conductivity 

(K)) matric potential (h) through suction characteristic curves h (θ) and unsaturated 

hydraulic conductivity K(h). These properties change spatially in the watershed, 

and the technique of scaling based on the similarity of the internal geometry of the 

pores, developed by Miller and Miller (1955a), can be used to evaluate the spatial 

variability of soil hydraulic properties, and predicting the hydraulic properties from 
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a reference soil. In this work we evaluate the scaling theory of the characteristic 

curves of a porous medium subject to the application of an acid, with data 

generated by Ortiz (2000) in laboratory columns. The results show that the 

characteristic curves of acid pre-application can be used to estimate the 

characteristic curves after injection of acid, and therefore scaling theory could be 

applied in the prediction of the evaporation process because of its dependence on 

the characteristic curves. 

5.3 Introducción 

La técnica del escalamiento ha sido usada para describir la variabilidad espacial de 

las curvas de succión y conductividad hidráulica no saturada como función del 

contenido de humedad (Miller y Miller, 1955b; Warrick et al, 1977), lo que ha 

resultado en una metodología simple, que ha mejorado la respuesta hidrológica de 

los modelos matemáticos en cuencas heterogéneas cuando se hace uso de la 

modelación matemática (Ahuja et al, 1984; Nielsen et al, 1998; Peck et al, 1977). 

Esta técnica ha sido aplicada al comportamiento del sistema suelo-agua (Nielsen et 

al, 1998), al escalamiento de las ecuaciones de Richards (Sposito, 1998b) y de 

infiltración (Braud et al, 2004; Kozack y Ahuja, 2005), a la invariancia de escala 

de la ecuación de Richards y su aplicación para el modelado de cuencas 

hidrográficas (Haverkamp et al, 1998), al movimiento de flujo (Yeh, 1998) y de 

soluto no reactivo en la zona no saturada (Kapoor y Kitanidis, 1998), y el 

movimiento de solutos reactivos en medios porosos heterogéneos (Russo, 1998). 

Miller y Miller (1955b, 1956) introdujeron el escalamiento a la teoría del flujo de 

agua en suelos no saturados, basados en el concepto de medios geométricamente 

similares, al considerar que existe una relación simple de la forma: *
i

n
i XX α= , 

entre los perfiles de un suelo con el contenido de humedad (θ), la presión (h), y la 

conductividad hidráulica (K) de un lugar con los de otro lugar de referencia (θ*, h*, 

K*), donde α es el factor de escalamiento microscópico que relaciona la longitud 
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característica microscópica del suelo con la longitud característica macroscópica 

del suelo de referencia (Figura 5-1). 

a)

L*

b)

L1

c)

L2

 

Figura 5-1: Similitud geométrica de una figura: a) figura de referencia con una longitud 

característica L* ; b) figura similar con longitud característica L1 donde L*  = α1 L1, con 

un factor de escala α1 = 2; y c) figura similar con longitud característica L2, con α2 L2 = 

L* , con factor de escala α2 = ½ (Sposito, 1998a). 

Posteriormente, este concepto de similitud fue aplicado a cada propiedad en forma 

independiente debido a que la porosidad total del suelo y el contenido de humedad 

son variables. Por lo tanto Warrick et al (1977) modificó las ecuaciones de Miller y 

Miller (1955a), de tal forma que los parámetros de escalamiento α, fueran 

diferentes entre sí (αθ ≠ αh ≠ αK). Mediante esta nueva aproximación, las curvas 

características medidas en diferentes áreas pueden ser referidas a valores medios 

por la distribución espacial de la similitud local α, y por lo tanto, el escalamiento 
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se traduce en una simplificación de la descripción estadística de la variación de las 

propiedades hidráulicas del suelo. 

Dos metodologías se han propuesto para determinar los factores de escalamiento: 

i) la técnica del análisis dimensional basado en la existencia de la similitud física 

del sistema (Miller y Miller, 1956; Tyler y Wheatcraft, 1990; Warrick et al, 1977), 

y ii) el método empírico que se basa en análisis de regresión y es descrita como 

método de normalización (Ahuja y Williams, 1991; Clausnitzer et al, 1992; Kosugi 

y Hopmans, 1998; Russo y Bresler, 1980). Este último método ha extendido el 

concepto de escalamiento basado en el análisis dimensional de medios similares a 

suelos que son generalmente no similares mediante supuestos empíricos 

adicionales y el uso de métodos de regresión. 

Esta técnica desarrollada para describir la variabilidad espacial de las propiedades 

hidráulicas del suelo como función del contenido de humedad del suelo, y las 

características derivadas de ésta como la infiltración a través del  índice de tamaño 

de distribución de poro (v) (Kozack y Ahuja, 2005), ha sido usada para escalar y 

estimar la evaporación del suelo de diferentes texturas mediante las siguientes 

ecuaciones empíricas (Kozack et al, 2005): 

CBAELog ++= )(log)(log 2
1 νν  (5.1) 

dcbaELog +++= )(log)(log)(log 23
2 ννν  (5.2) 

donde, E1 corresponde a la evaporación acumulada por la demanda atmosférica 

cuando el suelo en la superficie está muy húmedo; E2 corresponde a la evaporación 

acumulada por transporte de flujo líquido por capilaridad hacia la superficie 

cuando el suelo está un poco menos húmedo en la superficie; y A, B, C, a, b, c, y d 

son parámetros de ajuste. 

Las Ecuaciones 5.1 y 5.2 son válidas para suelos con contenidos de humedad 

cercanos a la saturación por lo que consideran que el mecanismo de evaporación 

corresponde sólo a flujo líquido, y pueden no ser aplicables en condiciones 

iniciales de baja saturación del suelo. Teniendo en cuenta que la evaporación de un 
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suelo desnudo está controlada por la demanda atmosférica y por las características 

del suelo, es esperable que la evaporación esté fuertemente relacionada con los 

diferentes tipos de suelos, con el índice de distribución de poros, con la salinidad 

del suelo, y con el nivel de agua freática. Por lo tanto, para lograr una mejor 

estimación de la evaporación en suelos de climas áridos, donde la superficie del 

suelo es más seca en la superficie, y considerando que la evaporación obedece 

tanto al movimiento de flujo líquido como de flujo de vapor de agua, los objetivos 

de este trabajo fueron: i) contribuir al conocimiento de la teoría del escalamiento 

en suelos no similares, y 2) evaluar el escalamiento de las curvas características de 

un medio poroso no similar antes y después de la aplicación de una solución ácida. 

Experimentos de lixiviación ácida fueron conducidos en columnas bajo 

condiciones de flujo no saturado, y se determinó la curva de succión y la 

conductividad hidráulica no saturada antes y después de la lixiviación ácida. La 

teoría de escalamiento para medios porosos (Miller y Miller, 1955a; Warrick et al, 

1977) se utilizó para describir los cambios en las propiedades hidrodinámicas 

después de la aplicación del ácido. 

La estructura de este artículo consiste de la presentación de los modelos 

matemáticos y el escalamiento de la teoría del medio poroso en la sección 5.3.1 y 

5.3.2, seguido de la instalación experimental en la sección 5.3.3. Los resultados 

son presentados y discutidos en la sección 5.4, seguidos por las conclusiones en la 

sección 5.5. 

5.4 Materiales y Métodos 

5.4.1 Modelo de flujo 

El movimiento 1D de una solución en un medio poroso no saturado, se describe 

por la ecuación de Richards (1931): 
















 −
∂
∂

∂
∂=

∂
∂

1)()(
z

h
hk

zt

h
hCa  (5.3) 
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donde 
hCa ∂

∂= θ  es la capacidad capilar (L-1); θ es el contenido de humedad 

volumétrico; k(h) es la conductividad hidráulica no saturada (L T-1); h es la succión 

del agua o presión negativa expresada como altura columna de agua (L); z es la 

profundidad; y t es el tiempo (t). La solución de esta ecuación requiere conocer las 

características hidrodinámicas del suelo, es decir, la curva de succión h(θ) y la 

curva de conductividad hidráulica no saturada k(θ). La literatura propone un gran 

número de expresiones anlíticas, tales como las expresiones de van Genuchten 

(1980) y Brooks y Corey (1964) para evaluar las características hidrodinámicas. La 

expresión definida por van Genuchten (1980) para caracterizar el contenido de 

humedad en función de la succión es dada por:  

( )[ ] rmn
b

rs

h
h θ

β

θθθ +
+

−
=

1
)(  (5.4) 

donde θ r es el contenido de humedad residual volumétrico (L3L-3); θ s es el 

contenido de humedad saturado volumétrico (L3L-3); βb  es el  inverso de la presión 

de entrada de aire o presión de burbujeo (L-1), y n y m=1-2/n son parámetros 

empíricos adimensionales. Brooks y Corey (1964) propusieron la siguiente 

relación para la conductividad hidráulica: 

η

θθ
θθθ 









−
−=

rs

r
sKK )(  (5.5) 

3
2 +=
ν

η K  (5.6) 

donde Ks es la conductividad hidráulica saturada (Lt-1), v  es el índice de 

distribución del tamaño de poros, definido como la pendiente negativa de la curva 

del grado de saturación versus la altura de presión.  
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5.4.2 Escalamiento 

Usando columnas de arena, Miller y Miller (1955a) introdujeron el concepto de 

“escalamiento” a la teoría del flujo de agua en suelo no saturado. Esto está basado 

en suposiciones sobre el arreglo de los poros y la matriz sólida en un medio 

poroso. El escalamiento provee una herramienta para relacionar las propiedades 

hidrodinámicas de medios porosos diferentes usando un factor de conversión 

llamado factor de escalamiento. De acuerdo don Miller y Miller (1955a), dos 

medios son similares si sus geometrías, expresadas en términos de una longitud 

característica (λ), son idénticas, por ejemplo, la geometría de un medio es una 

versión más pequeñas o más grande que la otra. El factor de escalamiento (α) que 

relaciona la longitud característica (λR), de un medio poroso “R”, a una longitud 

característica (λm), de un medio poroso “m” es dada por Miller y Miller (1955a): 

m

R

λ
λα =  (5.7) 

Para un igual contenido de humedad, las curvas características hR(θ) y KR(θ) de un 

medio “R” puede ser relacionado a las curvas características hm(θ) y Km(θ), 

respectivamente, de un medio de referencia “m” a través de un único factor de 

escalamiento α (Miller y Miller, 1956): 

Rm hh α=  (5.8) 

Rm KK 2−= α  (5.9) 

donde hm y Km son las curvas de succión y conductividad hidráulica no saturada no 

escaladas respectivamente, y hR y KR son las curvas de succión y conductividad 

hidráulica no saturada escaladas respectivamente. El exponente -2 de α en la 

Ecuación 5.9 implica una menor permeabilidad si el material m es más fino que el 

material R. El valor de este exponente es derivado de la ley de Darcy. 
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Warrick et al (1977) desarrolló una generalización de la aproximación de Miller y 

Miller (1955a), proponiendo dos modificaciones: (1) el uso del contenido de 

humedad efectivo o grado de saturación Se (= θ/θs) como factor de escalamiento, y 

(2) la definición de dos factores de escalamiento tal que αh se aplica a la curva 

h(Se) y αK a la curva K(Se). Entonces, las Ecuaciones 5.8 y 5.9 son transformadas 

a:  

)()( SehSeh Rhm α=  (5.10) 

)()( 2 SeKSeK RKm
−= α  (5.11) 

Las implicaciones de ambos métodos se observan en la Figura 5-2, el cual ilustra 

las curvas de succión de un medio de referencia y de un medio similar (hm y hR 

respectivamente) cuando se usa el método de Miller y Miller (Figura 5-2a), o el 

método de Warrick et al (Figura 5-2b). Cuando se asume la escalabilidad bajo el 

método de Miller y Miller, uno tiene que incrementar (o decrecer) por una 

constante de magnitud α la curva de succión h(θ) de un medio dado para obtener 

una curva de succión de un medio similar al mismo contenido de humedad 

volumétrico θ. Por otra parte, cuando se asume escalabilidad bajo el método de 

Warrick et al., la succión de un medio h(Se) a cierto grado de saturación Se, es 

obtenido por el incremento (o decrecimiento) del valor de succión de un medio de 

referencia al mismo valor de Se. Entonces el contenido de humedad de un medio 

poroso con diferente porosidad difiere cuando se tiene el mismo grado de 

saturación. Por lo tanto, las dos curvas de succión se definen para diferentes rangos 

de θ. 
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Figura 5-2: Modelos conceptuales de escalamiento para la curva de succión. a) modelo 

de escalamiento de la curva h(θ) propuesta por Miller y Miller (1955a). b) modelos de 

escalamiento acorde a Warrick et al. (1977). El escalamiento de Warrick et al está 

basado en la estandarización del contenido de humedad del suelo usando el contenido de 

agua efectivo (Se) en lugar del contenido de humedad (θ). 

En este estudio se comparó las curvas características antes y después de la 

aplicación de un acido para determinar si las curvas de pre- y post-aplicación de 

ácido son similares y por lo tanto reescalables. Aunque en nuestro estudio no se 

consideró una variabilidad espacial, se espera que la estructura del medio 

(porosidad y arreglo de partículas) después de la aplicación del ácido cambien en 

relación a la pre-aplicación de ácido. Se adoptó el método de Warrick et al (1977) 

para evaluar la teoría del escalamiento. 

De acuerdo con Miller (1980) la curva de succión de dos medios hm(Se) y hR(Se) 

son escalables si las curvas hm(Se) vs Se y hR(Se) vs Se son paralelas en un gráfico 

log-log. Una aproximación similar es usada para las curvas de conductividad 

hidráulica no saturada. Las curvas paralelas en ambos casos garantizan que las 

Ecuaciones 5.10 y 5.11 son satisfechas, debido a que la formulación matemática 

del escalamiento, un valor constante entre las curvas hm(Se) y hR(Se) en un grafico 
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log-log corresponde a un valor constante αh que amplifica la curva hR(Se). 

Similarmente, un valor constante en el gráfico log-log entre las curvas Km(Se) y 

KR(Se) está asociado con un valor constante αK
-2 que amplifica la curva KR(Se). 

Como se mencionó previamente, αh y  αK pueden ser diferentes. 

5.4.3 Instalación experimental 

Ortiz (2000) realizó pruebas en columnas de laboratorio para determinar las 

propiedades hidrodinámicas e hidrodispersivas en un medio poroso después del 

proceso de lixiviación ácida. Los resultados de esta investigación se usaron para 

evaluar la teoría del escalamiento propuesta por Miller y Miller (1955). 

Los experimentos se llevaron a cabo en dos columnas de 51 cm de largo y de 7,1 

cm de diámetro interno. Las columnas (A y B) se rellenaron con el mismo medio 

poroso. El contenido de humedad fue medido cada 20 minutos con tres sensores 

TDR (IMKO GmbH, Ettlingen, Alemania) espaciados cada 12.7 cm a lo largo de 

la columna. Cada sensor fue calibrado en agua destilada y en dos soluciones de 

ácido sulfúrico. 

La secuencia experimental realizada por Ortiz (2000) fue la siguiente: i) se inyectó 

agua por 650 h a una tasa de 0,4 cm3 min-1 estableciéndose un flujo en condiciones 

no saturadas en régimen permanente en las columnas A y B; ii) la columna A fue 

tomada a parte una vez finalizó la inyección de agua, y 3 muestras fueron tomadas 

para determinar las curvas de succión h(θ) y la conductividad hidráulica no 

saturada K(θ) del medio poroso (curvas referidas como curvas características de 

pre-aplicación de ácido); iii) una vez se establecido el flujo permanente en la 

columna B, se inyectó una solución ácida de 25 g L-1 H2SO4 a una tasa de 0,4 cm3 

min-1; y iv) la columna B fue tomada a parte, y 3 muestras fueron tomadas para 

determinar las curvas de succión h(θ) y la conductividad hidráulica no saturada 

K(θ) del medio poroso (curvas referidas como curvas características de post-

aplicación de ácido).  
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Las curvas de succión pre- y post-aplicación de ácido se determinaron con celdas 

Tempe para cada una de las muestras tomadas en cada columna. Las curvas de 

conductividad hidráulica saturada pre- y post-aplicación de ácido fueron 

determinadas usando un permeámetro de carga constante. Los datos obtenidos 

fueron incorporados al programa RETC (van Genuchten, 1991) para calcular los 

parámetros de la expresión de van Genuchten (1980) para la curva de succión 

(Ecuación 5.4). Las curvas de conductividad hidráulica no saturada se estimaron a 

partir de las mediciones KS y los parámetros de van Genuchten para la curva de 

succión, con la expresión de Brooks y Corey (1964) (Ecuaciones 5.5 y 5.6). 

5.5 Resultados 

5.5.1 Propiedades hidrodinámicas 

Las curvas de succión y conductividad hidráulica no saturada pre- y post-

aplicación de ácido son presentadas en la Figura 5-3a y 5-3b respectivamente. En 

la Tabla V-1 se presenta un resumen de los valores de los parámetros obtenidos por 

el ajuste del modelo de van Genuchten (Ecuación 5.4) para la curva de succión, y 

el modelo de Brooks y Corey (Ecuaciones 5.5 y 5.6) para la curva de 

conductividad hidráulica no saturada. Los resultados muestran que si bien la forma 

de las curvas son similares (m y n son parecidos), la curva de succión post-

aplicación de ácido se desplaza hacia la derecha, es decir, el contenido de agua es 

mayor por el mismo valor de succión. Esto se refleja en el valor del contenido de 

humedad saturado, que pasó de 38.5% antes de la aplicación de ácido a 41.5% 

después de la aplicación de ácido (Tabla V-1). 
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Figura 5-3: Curvas características pre- y post-aplicación de acido ajustadas a los datos: 

a) curvas de succión (modelo de van Genuchten), y b) curvas de conductividad 

hidráulica (modelo de Brooks y Corey). Los resultados muestran valores altos de 

succión y bajos valores de conductividad hidráulica para el mismo contenido de 

humedad después de la aplicación de ácido. 
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Tabla V-1: Parámetros hidráulicos ajustados por el modelo RETC, pre- y 

post-aplicación de ácido. 

Parámetros Pre-aplicación de 
ácido 

Post-aplicación de 
ácido 

θr (cm3 cm-3) 0,03 0,03 

θs (cm3 cm-3) 0,39 0,42 

α (cm-1) 0,24 0,06 

n 2,11 2,13 

m 0,05 0,06 

v a 0,11 0,12 

η a 22,01 19,13 

Ks (cm d-1)b 4,66 1,49 
a Valores calculados: v = m*n, and η = 2/v +3 
b Valores medidos 

Asimismo, la solución ácida también redujo la conductividad hidráulica no 

saturada (Figura 5-3b) y la conductividad hidráulica saturada KS, que pasó de 4,66 

cm h-1 a 1,49 cm h-1. Debido a que las curvas de succión (pre-y post-aplicación de 

ácido) se ajustaron muy bien a los datos experimentales, se utilizaron las curvas de 

succión ajustadas para caracterizar las mediciones reales en el análisis de 

escalamiento posterior. Las curvas de conductividad hidráulica no saturada (pre- y 

post-aplicación de ácido) se utilizaron para caracterizar la conductividad hidráulica 

en el análisis de escala. 

Los cambios observados en las propiedades hidrodinámicas se explican al analizar 

el cambio del parámetro βb del modelo de van Genuchten (Ecuación 5.4). Este 

parámetro corresponde al inverso del “valor de entrada de aire” o “presión de 

burbujeo”, que es la presión que debe ser superada para desplazar el agua 

contenida en un poro capilar. Mientras menor es el diámetro del poro, mayor es la 
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energía (presión) necesaria para desplazar el agua contenida en él (Fredlund y 

Rahardjo, 1993). La disminución de βb de 0,237 a 0,061 (Tabla V-1) después de la 

aplicación del ácido, implica un aumento en la “presión de burbujeo”. Al 

establecer el régimen permanente se produce un asentamiento del medio poroso, 

disminuyendo el volumen de los poros y permitiendo la acumulación del agua en 

el espacio entre los granos del medio poroso. Finalmente, producto de estos 

cambios, se produce un aumento de la capacidad de retención de humedad y una 

disminución en la capacidad de conducción. Además del efecto sobre βb, Huang et 

al. (1998) reporta un cambio en el índice de distribución de poro v del modelo de 

Brooks y Corey para la conductividad hidráulica. Este parámetro tiende a aumentar 

con la disminución del volumen de vacíos y con el aumento en la uniformidad de 

la distribución del tamaño de los poros. En este medio poroso, inicialmente v es 

muy pequeño, debido a la poca uniformidad en la distribución de tamaños de poros 

a causa de la porosidad del medio. Luego que el material se asienta, el valor de v 

aumenta ligeramente, lo que confirma el efecto del asentamiento sobre la 

disminución del volumen de los poros presente entre los granos del medio poroso 

(Tabla V-1). 

5.5.2 Escalamiento de las curvas características 

Para evaluar la posible relación entre las curvas características pre- y post-

aplicación de ácido (succión y conductividad hidráulica no saturada), se aplicó un 

análisis de escalamiento para evaluar la similitud entre las curvas como lo propuso 

Warrick et al. (1977). Si la escalabilidad es encontrada, se podría asociar su 

existencia a los cambios en el medio poroso debido a la aplicación de la solución 

ácida.  

La Figura 5-4 muestra los gráficos log-log de las curvas de succión y de 

conductividad hidráulica no saturada en función de la saturación efectiva (Se). Las 

curvas de succión pre-y post-aplicación de ácido son en su mayoría paralelas, lo 

que implica la existencia de un único valor de αh. Así, la curva de succión post-
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aplicación de ácido puede ser interpretada como una versión escalada de la curva 

de pre-aplicación de ácido. Este paralelismo no es muy claro para las curvas de la 

conductividad hidráulica no saturada. 

Pre-aplicación de ácido

---------Post-aplicación de ácido

Pre-aplicación de ácido

---------Post-aplicación de ácido

 

Figura 5-4: Gráficos log-log de las curvas hidrodinámicas pre- y post-aplicación de 

acido como función de Se. a) curvas de succión, y b) curvas de conductividad hidráulica 

no saturada. 

Un análisis del factor de escalamiento αh definido en la Ecuación 5.10 se llevó a 

cabo para evaluar mejor el escalamiento de la curva de succión. Se encontró un 

valor de 0,479 para αh por minimización de la sumatoria de errores al cuadrado 

entre dos curvas: (1) la curva de succión ajustada a los datos después de la 

aplicación de ácido, el cual representa hR en la Ecuación 5.10; y (2) la curva de 

succión hR,reescalado obtenida después de reescalar hm, curva de succión ajustada a 
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los datos de pre-aplicación de ácido. Por lo tanto, hm es reescalada por αh
-1 para 

obtener hR,reescalado. Si hR y hR,reescalado son equivalentes, entonces hR podría ser un 

versión reescalada perfecta de hm. El mismo procedimiento fue adoptado para 

calcular un valor de 1,692 para αK.  

De acuerdo con la Ecuación 5.11, la curva de conductividad hidráulica ajustada a 

los valores de pre-aplicación de ácido Km es reescalada por αh
-2 para obtener 

KR,reescalado, que debe ser equivalente a la curva ajustada a los valores de 

conductividad hidráulica después de la aplicación de ácido, KR. La Figura 5-5a y 5-

5b presenta que hR y hR,reescalado, y KR y KR,reescalado son muy similares, lo que 

implica un buen grado de escalabilidad de las curvas. 

0

100

200

300

400

500

600

0.6 0.7 0.8 0.9 1.0

h 
(c

m
)

Se (-) 

a)
hR

hR,reescalado

0.0

0.2

0.4

0.6

0.8

1.0

1.2

1.4

0.6 0.7 0.8 0.9 1.0

K
 (c

m
/h

)

Se (-) 

b)
KR

KR,reescalado

 

Figura 5-5: Comparación de los valores observados y reescalados de la post-aplicación 

de ácido: a) muestra hR,rescalada, y b) muestra KR,rescalada. 

Pruebas estadísticas no paramétricas fueron llevadas a cabo para validar la 

escalabilidad de las curvas de succión y conductividad hidráulica. En estas pruebas 

se consideró hR y hR,reescalado para la curva de succión, y KR y KR,reescalado para las 

curvas de conductividad hidráulica. Se consideró que ambos pares de curvas eran 



166 

  

de muestras diferentes, y se probó la hipótesis que las dos muestras procedían de la 

misma población en cada caso. Primero se usó la prueba de Levene´s (Levene, 

1960), y con un nivel de confianza del 95%, las varianzas fueron las mismas. La 

segunda prueba fue la U de Mann-Whitney (Mann y Whitney, 1947), y con un 

nivel de confianza de 95% las medianas fueron las mismas. Finalmente, se usó la 

prueba de Kolmogorov-Smirnov (Kvam y Vidakovic, 2007), y de nuevo, para un 

nivel de confianza de 95%, ambas muestras no fueron diferentes. Estos análisis 

estadísticos permiten concluir que la curva de succión post-aplicación de ácido y la 

curva de conductividad hidráulica post-aplicación de ácido pueden ser 

interpretadas como curvas escaladas de la curva de succión pre-aplicación de 

ácido, y de la curva de conductividad hidráulica pre-aplicación de ácido, 

respectivamente. 

5.6 Conclusiones 

La solución ácida causó un asentamiento en la columna de suelo, incrementando la 

presión de burbujeo y el índice de tamaño de poro. Las curvas de succión y de 

conductividad hidráulica no saturada cambiaron después de la aplicación del ácido. 

Usando la teoría de escalamiento propuesta por Warrick et al (1977) para flujo no 

saturado en el suelo, las curvas de succión pre- y post-aplicación de ácido, y las 

curvas de conductividad hidráulica no saturada pre- y post-aplicación de ácido 

fueron relacionados una a la otra por un factor de escala αh y αK respectivamente. 

Futura investigación podría mejorar la caracterización de la evaporación por la 

técnica del escalamiento en cuencas heterogéneas donde factores como las curvas 

características, la salinidad y la altura de agua no son constantes. 
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6 CONCLUSIONES Y TRABAJO FUTURO  

6.1 Resumen 

El presente trabajo evaluó en forma experimental y numérica los mecanismos de 

evaporación de un suelo salino de origen volcánico característico de las cuencas 

del altiplano del norte de Chile sometidos a diferentes profundidades de nivel 

freático (75, 50, 40, y 30 cm)en una columna de laboratorio sometida a 

condiciones naturales extremas de temperatura en la superficie del suelo de 50 ± 

2°C, y de humedad relativa del aire entre 0,10 y 0,30.  

El monitoreo del contenido de humedad, de la conductividad eléctrica, y de la 

temperatura en una columna experimental a nueves profundidades diferentes fue 

realizado en forma continua. Las mediciones de contenido de humedad y 

conductividad eléctrica fueron realizadas con un sistema TDR compuesto de 

sensores CS645 de Campbell Scientific de longitud de 7,5 cm de largo de varilla, y 

la temperatura se midió con sensores 107-L de de Campbell Scientific. 

6.2 Conclusiones 

Como parte de este trabajo se realizó una evaluación del efecto de la longitud de 

las varillas del sensor, de la influencia de la salinidad y de la temperatura de 

medición en la determinación de la permitividad aparente con un sistema TDR con 

dos tipos de sensores. 

Se encontró una correlación positiva entre el largo de las varillas del sensor y la 

medición de la permitividad dieléctrica aparente. A mayor longitud del sensor 

mayor pérdida de la señal de la forma de la onda del equipo TDR, y por lo tanto, 

un mayor error en la medición. Los sensores de 7,5 cm de longitud de varilla no se 

vieron afectados ni por la temperatura ni por la salinidad.  

Se demostró que en este suelo volcánico, la ecuación de Topp et al (1980), y las 

ecuaciones propuestas para suelos volcánicos de climas templados y tropicales 
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para determinar el contenido de humedad en función de la permitividad aparente, 

no se ajustaron a las mediciones experimentales. Este estudio propone dos 

ecuaciones empíricas de calibración, siendo la de mejor ajuste la ecuación 

polinómica de tercer grado. 

Las experiencias de flujo en una columna de suelo salino sometido a 4 niveles 

freáticos y bajo un gradiente de temperatura, permitieron evaluar el flujo de 

evaporación en la superficie del suelo, y estimar los flujos de agua líquida y de 

vapor de agua debido a gradientes de presión y de temperatura entre los 7,5 y los 

42,5 cm del perfil del suelo. 

Los valores de evaporación obtenidos en el laboratorio resultaron acordes a las 

mediciones realizadas en campo con otras metodologías. Se destaca que las 

mediciones de evaporación en laboratorio resultaron menores debido a que fueron 

obtenidas bajo condiciones controladas de laboratorio donde no se incluyeron las 

variaciones climáticas diurnas ni las variaciones climáticas del día y de la noche, ni 

las diferencias de contenido de sal. 

Mediante esta experimentación se puso en evidencia la importancia del transporte 

de sales en el suelo por disolución con el agua, la acumulación mediante su 

precipitación en el perfil del suelo, y la dilución posterior debido a procesos de 

condensación del vapor en el perfil del suelo. 

La evaporación de un suelo desnudo ocurre debajo de la superficie del suelo donde 

coexisten zonas con flujos de agua líquida y vapor de agua. El flujo líquido 

isotérmico es el componente principal para todos los niveles de agua, y los flujos 

líquido térmico, y de vapor de agua isotérmico y térmico son despreciables. El 

flujo neto para todos los niveles freáticos presenta comportamientos diferentes con 

flujos ascendentes y descendentes debido a los gradientes de presión y de 

temperatura dentro del perfil del suelo. 

Para un nivel freático de 75 cm se determinó que el frente de evaporación se ubica 

a 10 cm de profundidad donde se presenta una división de flujos, con un flujo de 

vapor ascendente y otro descendente. No se observó los frentes de evaporación 
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para los niveles freáticos de 50, 40 y 30 cm, debido a que se produjo cerca de la 

superficie y que no existen mediciones entre los 0 y 5 cm de profundidad.  

La simulación numérica permite confirmar que la evaporación se desarrolla dentro 

del perfil del suelo y su ubicación depende de la altura del nivel freático impuesto, 

a mayor nivel freático la evaporación ocurre más cerca de la superficie. Tres zonas 

se distinguieron en el perfil del flujo, la primera, cerca de la superficie donde el 

flujo líquido isotérmico se vuelve nulo y el flujo de vapor isotérmico es el 

componente más importante en sentido ascendente. La segunda zona corresponde a 

una zona donde predomina el flujo líquido isotérmico en dirección ascendente y el 

flujo de vapor térmico en dirección descendente. Y la tercera zona es una zona 

donde predomina solo el flujo líquido isotérmico en dirección ascendente. 

La variabilidad espacial de las propiedades hidrodinámicas del suelo h(θ) y K(θ) 

juegan un rol importante en la determinación de los flujos de evaporación. Estas 

propiedades presentan una gran variabilidad espacial en las cuencas, y fue 

abordada en este estudio mediante la técnica del escalamiento para predecir las 

propiedades hidrodinámicas en un suelo de referencia. En este trabajo se aplicó 

esta técnica a un medio poroso sometido a la aplicación de un ácido, con datos 

generados en columnas de laboratorio. Los resultados mostraron que las curvas 

características pre-aplicación de ácido pueden ser usadas para estimar las curvas 

características post-aplicación de ácido, y por lo tanto, la teoría del escalamiento 

puede ser aplicada en la predicción del proceso de evaporación dada su 

dependencia con las curvas características. 

6.3 Recomendaciones y trabajo futuro 

La medición del contenido de humedad mediante la técnica del TDR nos permite 

tener mediciones en el tiempo, con el inconveniente de que su uso depende de las 

características del equipo (rango de operación del TDR, numero de multiplexores a 

usarse, el largo del cable del sensor, y el largo de las varillas), y de las condiciones 

de experimentación (rango de contenido de humedad, temperatura, conductividad 
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eléctrica de la solución a medir, y textura del suelo), y por lo tanto se recomienda 

realizar calibraciones previas al uso del sensor. 

Se recomienda mediciones en el perfil de suelo cerca de la superficie de la 

columna y efectuar simulaciones con una mayor resolución que permitan describir 

los flujos térmicos e isotérmicos de agua líquida y vapor de agua con el fin de 

determinar con mayor precisión el frente de evaporación en el perfil de suelo 

cercano a la superficie. 

Se recomienda además incluir el transporte de soluto, y considerar los procesos de 

disolución-precipitación-reacción en la determinación de los flujos de evaporación 

de suelos desnudos con alto contenido de minerales, ya que estos mecanismos 

afectan la presión osmótica en un perfil de suelo. 

Futuras investigaciones podrían mejorar la caracterización de la evaporación por la 

técnica del escalamiento en cuencas heterogéneas donde factores como las curvas 

características, la salinidad y la altura de agua no son constantes. Por lo tanto el 

proceso de evaporación podría evaluarse con base en el escalamiento de las curvas 

características dentro y entre cuencas. 
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ANEXO A: PROGRAMA DE EDLOG PARA LA TOMA DE DATOS CO N EL 

DATALOGGER CR10X  

Table 1 Program 
01:10 Execution Interval (seconds) 
 

; Cada 5 minutos Set Flag 1 High 

1: If time is (P92) 
1: 0 Minutes (Seconds --) into a 
2: 5 Interval (same units as above) 
3: 11 Set Flag 1 High 

 

; Medición de temperatura 

2: Temp (107) (P11) 
1: 4 Reps 
2: 1 SE Chanel 
3: 21 Excite all reps w/E1, 60Hz, 10ms delay 
4: 1 Loc [ Temp_1 ] 
5: 1.0 Multiplier 
6: 0.0 Offset 

 

3: Temp (107) (P11) 
1: 4 Reps 
2: 5 SE Chanel 
3: 22 Excite all reps w/E1, 60Hz, 10ms delay 
4: 5 Loc [ Temp_5 ] 
5: 1.0 Multiplier 
6: 0.0 Offset 

 

4: Temp (107) (P11) 
1: 3 Reps 
2: 7 SE Chanel 
3: 23 Excite all reps w/E1, 60Hz, 10ms delay 
4: 7 Loc [ Temp_7 ] 
5: 1.0 Multiplier 
6: 0.0 Offset 
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; Medición de voltaje de la batería 

5: Batt Voltage (P10) 
1: 10 Loc [ Volt ] 

 

; Comienza si Flag 1 = HIgh 

; Esta instrucción permite controlar cuando se realizan mediciones y se almacenan. 

; El Flag1 es un programa de baja ejecución y salta al final de la tabla de adquisición de 

datos y no se almacenan. 

; Esta instrucción puede ser removida si el usuario no desea activar manualmente la 

adquisición de datos 

6: If Flag/Port (P91) 
1: 11 Do if Flag 1 is High 
2: 30 Then Do 

 

; lo siguiente establece el Puerto 5 High para encender la Fuente de podel del datalogger 

y alimentar al TDR100 

7: Do (P86) 
1: 45 Set Port 5 High 

 

; Medición del contenido de humedad de 7 sensores en un multiplexer con nivel 1 

8: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  2001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.11 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 11 Loc [ Lal_1 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

9: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
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2:  0 La/L for Water Content 
3:  3001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.036 Probe Offset (meters) 
11: 12 Loc [ Lal_2 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

10: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  4001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.11 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 11 Loc [ Lal_3 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

11: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  5001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.13 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 14 Loc [ Lal_4 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 
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12: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  6001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.11 Cable Length (meters) 
8:  1.05 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 15 Loc [ Lal_5 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

13: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  7001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9 Cable Length (meters) 
8:  1.11 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 16 Loc [ Lal_6 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

14: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  8001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 17 Loc [ Lal_7 ] 
12: 1.0 Multiplier 
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13: 0.0 Offset 
 

; Medición del contenido de humedad de 2 sensores en un multiplexer con nivel 1 

15: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  1101 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  10.1 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.034 Probe Offset (meters) 
11: 18 Loc [ Lal_8 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

16: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  0 La/L for Water Content 
3:  1201 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  10.14 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 19 Loc [ Lal_9 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

; Medición de la conductividad eléctrica de 7 sensores en un multiplexer con nivel 1 

17: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  2001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
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7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.11 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 20 Loc [ EC_1 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

18: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  3001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.036 Probe Offset (meters) 
11: 21 Loc [EC _2 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

19: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  4001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.11 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 22 Loc [EC _3 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

20: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  5001 MMMP Mux & Probe Selection 
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4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.13 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 23 Loc [EC _4 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

21: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  6001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.11 Cable Length (meters) 
8:  1.05 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 24 Loc [EC _5 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

22: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  7001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9 Cable Length (meters) 
8:  1.11 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 25 Loc [EC _6 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

23: TDR100 Measurement (P119) 
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1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  8001 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  9.1 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 26 Loc [EC _7 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

; Medición del contenido de humedad de 2 sensores en un multiplexer con nivel 1 

24: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  1101 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  10.1 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.034 Probe Offset (meters) 
11: 27 Loc [EC _8 ] 
12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

25: TDR100 Measurement (P119) 
1:  00 SDM Address 
2:  3 Electrical Conductivity 
3:  1201 MMMP Mux & Probe Selection 
4:  100 Waveform Averaging 
5:  1 Vp 
6:  256 Points 
7:  10.14 Cable Length (meters) 
8:  1.10 Window Length (meters) 
9:  0.075 Probe Length (meters) 
10: 0.035 Probe Offset (meters) 
11: 28 Loc [EC _9 ] 
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12: 1.0 Multiplier 
13: 0.0 Offset 

 

; Se apaga la alimentación de “12 volt” al TDR100 

26: Do (P86) 
1: 55 Set Port 5 Low 

 

; Ajuste de la salida de Flag para la obtención de datos cada vez que se hacen las 

mediciones 

26: Do (P86) 
1: 21 Set Flag 1 Low 

 

; Finaliza si Flag 1 = High 

28: End (P95) 

 

; Se guarda todos los datos almacenados cada 5 minutos 

29: If Time is (P92) 
1: 0 Minutes (Seconds --) into a 
2: 5 Interval (same units as above) 
3: 10 Set Output Flag High (Flag 0) 

 

; Se guarda el tiempo en el almacenamiento final 

30: Real Time (P77) 

1: 1220 Year, Day, Hour/Minute (midnight = 2400) 

 

; Almacenar Temperatura 

; 9 repeticiones j = 1, 2…9 

31: Sample (P70) 

1: 9 Reps 

2: 1 Loc [ Temp_1 ] 

 

; Almacenar voltaje de la bateria 

32: Sample (P70) 
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1: 1 Reps 

2: 10 Loc [ Volt ] 

 

; Almacenar LaL 

; 9 repeticiones j = 11, 12…19 

33: Sample (P70) 

1: 9 Reps 

2: 11 Loc [ LaL_1 ] 

 

; Almacenar Conductividad Eléctrica 

; 9 repeticiones j = 20, 21…29 

34: Sample (P70) 

1: 9 Reps 

2: 20 Loc [ EC_1 ] 

 

*Table 2 Program 

02: 0.0000 Execution Interval (seconds) 

 

*Table 3 Subroutines 

 

End Program 


