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, 

PRESENTACION 

Cuentan de un viejo profesor que cada año comenzaba sus clases diciendo que 
la trayectoria docente pasa por tres etapas claramente diferenciadas: 

En la primera etapa, ele más energía e ilusión que experiencia, identificaba al pro
fesor con Sancho el Fuerte. En la segunda, ele plenitud del conocimiento, con Sancho 
el Grande; y en la última, en la que Ja experiencia y el sentido común están a la par 
de la ciencia, con Sancho Panza. Yo, personalmente, ya estoy en esta última etapa. 

El segundo de los autores, Pedro, formado en Ja New South Wales Univcrsity 
de Sydney (Australia), con un inglés envidiable, con dominio pleno de Ja informá
tica, capaz ele trabajar 25 horas diarias (se levanta una hora antes) y ciudadano del 
mundo, es, actualmente, Sancho el Fuerte. Él se ha encargado ele elaborar todos los 
problemas y los gráficos de este libro, ele corregir los originales y ele animarme y 
empujarme continuamente a escribir la parte que me ha correspondido a mí. 

El tercer autor, Silvino, Investigador del Instituto Geológico y Minero de Es
paña, es amante del estudio, de la Geología de campo y de la fotografía científica 
(tiene un don especial a la hora de elegir los «encuadres»). Él ha revisado el texto 
y las figuras originales «matizando y precisando» conceptos. Está claramente en 
Ja plenitud del conocimiento: es Sancho el Grande. 

Entre los tres hemos preparado estos Fundamentos de Hidrogeo!ogía, que úni
camente pretenden hacer más fácil al estudiante castellano parlante su introduc
ción al mundo ele las aguas subterráneas. Nos hemos esforzado, en la medida ele 
Jo posible, en definir con claridad y sencillez los conceptos, acompañándolos con 
ejemplos que ayuden a su comprensión. Éste no es un libro para especialistas en 
Hidrogeología. 

Querernos hacer un modesto homenaje a los pioneros ele esta ciencia que, a 
partir de que Henry Darcy ( 1856) enunciara su ley, definieron por primera vez Jos 
conceptos que aquí se exponen. En la medida de lo posible hemos preferido citar 
los trabajos originales ele estos autores como recuerdo dedicado a ellos. Nos han 
siclo muy útiles, en este sentido, los trabajos ele Freeze y Back (1983) y Back y 
Freeze ( 1983). 

También querernos tener un recuerdo agradecido a Alberto Benítez ( 1972) que 
escribió el primer libro de Hiclrogeología en castellano con criterios modernos, y 
muy especialmente a tocios los autores del tratado Hidrología Subterránea (1976 
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y 1983). Con su ayuda nos hemos formado la inmensa mayoría ele los hiclrogeó
Jogos ele habla castellana en Jos últimos casi treinta años. Yo, en concreto, cuando 
era Sancho el Fuerte, aprendí en sus dos volúmenes multitud de conceptos y de
finiciones que con el paso del tiempo he asimilado y he hecho «míos». Es posi
ble que si las páginas que siguen son leídas por alguno ele los autores del tratado 
original, encuentren alguna frase que les suene familiar o que consideren como 
suya. Si es así, les ruego lo tomen como un homenaje lleno ele agradecimiento. 

El libro consta de cinco capítulos, que son el resultado ele agrupar conceptos 

homogéneos: 

El primer capítulo se dedica especialmente a la fase externa del «ciclo hidro
lógico» y sirve para situar dentro de él a las aguas subterráneas. 

En el segundo capítulo se estudian las rocas desde el punto de vista ele su ca
pacidad para almacenar y dejar pasar el agua a su través. También se estudia el 
movimiento del agua a través de las rocas. 

En el tercer capítulo se aborda la ecuación general del flujo, que caracteriza y 
cuantifica los procesos hidrogeológicos, y su resolución. 

El cuarto capítulo se dedica a la físico-química de las aguas subterráneas, a su 
contaminación, y al estudio del transporte ele contaminantes en los acuíferos. 

El quinto capítulo quiere ser un compendio ele aplicaciones prácticas útiles en 
los estudios hiclrogeológicos. Se habla del Inventario ele Puntos ele Agua como 
base fundamental para la caracterización ele las unidades hidrogeológicas, del tra
tamiento de los elatos hidrogeológicos, de la importancia económica ele las aguas 
subterráneas y del cálculo del coste ele su puesta en explotación. 

Queremos agradecer a nuestros amigos Fermín Villarroya Gil (Universidad 
Complutense ele Madrid) y Luis Martínez Cortina (Instituto Geológico y Minero ele 
España) sus sugerencias y el tiempo dedicado a revisar Jos manuscritos originales. 

Gracias al orden que viven Esperanza Montero (Universidad Complutense ele 
Madrid) y Juan Fornés (Instituto Geológico y Minero ele España) hemos podido 
recuperar los enunciados ele algunas prácticas que ciábamos por perdidos y que 
nos han sido muy útiles a la hora de desarrollar muchos conceptos. 

Asimismo, la laboriosidad y dedicación ele M.R. Llamas, maestro y amigo, a 
Ja Hiclrogeología, ha sido un constante acicate para seguir adelante y terminar el 

trabajo. 

Finalmente queremos agradecer a las generaciones ele alumnos que han cur
sado la asignatura de Hidrogeología en la Universidad Complutense de Madrid 
sus preguntas, a veces «ingenuas», que nos han hecho reflexionar y nos han ayu
dado a aprender a exponer los conceptos de manera más inteligible para ellos. 

Madrid, enero 2005. 
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Pedro Emilio Martínez Alfaro 
Catedrático de Hidrogeología 



EL AGUA 
EN LA 

NATURALEZA 



CONTENIDO GENERAL DEL CAPÍTULO 

Se inicia este primer capítulo comentando, como introducción, la distribución 
del agua en la hidrosfera. A continuación se pasa al estudio del movimiento del 
agua en la Naturaleza accionada por la fuerza de la gravedad y por la energía 
procedente de la radiación solar. Finalmente se aborda el concepto de balance hi
drológico y se estudian en particular cada una de sus componentes: precipitación, 
evapotranspiración y escorrentía. En resumen, se analiza el ciclo hidrológico en 
su conjunto y se presta especial atención a su fase externa. 

1.1. Distribución del agua en la Naturaleza 

La mayor parte del agua que existe en la Naturaleza, el 97.5 %, es agua sa
lada almacenada en los océanos y algunos lagos (Foto 1.1 ). Sólo el 2.5 % restante 
es el agua dulce que se encuentra almacenada en las rocas, en casquetes polares 
y glaciares, ríos, lagos, biomasa y atmósfera en forma de vapor. 

El agua dulce en la hidrosfera se reparte de la siguiente manera (Shiklomanov, 
1997), ver figura l. l: 

• Glaciares y casquetes polares 
• Aguas subterráneas dulces 
• Lagos de agua dulce 
• Ríos 
• Biornasa 
• Vapor en la atmósfera 
• Ciénagas y suelo 

68.7% 
30.1% 

0.26% 
0.006% 
0.003% 
0.04% 
0.891% 

Según este mismo autor el tiempo medio de permanencia de una molécula 
de agua en los océanos es de 2 500 años, en los glaciares y casquetes polares de 
9 700 años, en los acuíferos de decenas a miles de años, en los lagos de agua 
dulce de unos 17 años, en los lagos de agua salada unos 150 años, en los ríos 
de unos 15 a 20 días, en la atmósfera de 8 a 1 O días, y en la biomasa de algu
nas horas. 
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Foto 1.1. El mayor volumen de agua en la Naturaleza se encuentra en los mares y océa
nos. Sin embargo, su elevada sa linidad no permite su aprovecham iento directo por parte 
del hombre. Foto: Comillas (Cantabria), 1996. 

LAGOS, RIOS, VAPOR DE AGUA, BIOMASA ... 

AGUAS SUBTERRÁNEAS DULCES 

GLACIARES Y CASQUETES POLARES 

AGUA DULCE 2.5% 

Fig . 1.1. El agua en la hidrosfera. 

El volumen de agua du lce en la Naturaleza es, pues, muy inferior al de agua sa
lada, alrededor de 40 veces. Además, la mayor parte del agua dulce se encuentra 
congelada en glaciares y casquetes polares por lo que el vo lumen de agua dulce 
«disponible» es aún menor, pero se está regenerando continuamente (Foto 1.2). 
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Foto 1.2. La gran reserva de agua dulce en la Ti erra la constituyen los hielos continenta
les de los ca squetes polares y los glac iares . Se originan por acumulación de precipitación 
sólida. Foto: Argentiere (Alpes franceses), 1991. 

1.2. Movimiento del agua en la Naturaleza 

La mo lécula de agua, aunque e léctri camente neutra, ti ene las cargas pos itivas 
y negativas di stribuidas as imétri camente en su estructura: es un dipolo. La conse
cuenc ia inmedi ata de este hecho es la atracción de las moléculas entre sí. 

C uando la energ ía procedente de la radiac ión sol ar actúa sobre la superfi c ie 
de las masas de agua en estado sólido o líquido o sobre e l sue lo húmedo, y es su
fi c ie nte para romper es ta fuerza de atracción, el agua pasa a es tado gaseoso me
di ante los procesos ele sublimación (paso hi e lo a vapor) y evaporación (paso lí-
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gu ido a vapor). Si no se indica lo contrario, a partir de aquí, se englobarán ambos 
conceptos bajo el nombre de evaporación. 

E l vapor de agua asciende en la atmósfera y se enfría, lo que da lugar, por 
condensación , a la formación de las pequeñas partículas de agua que originan las 
nubes (Foto l.3). 

Foto 1.3. El conten ido de vapor de agua en la atmósfe ra es relativamente escaso. En de
terminadas cond iciones el vapor de agua se condensa en pequeñas gotas que se concen
tran formando nubes o nieblas. Foto: Altea (Alicante), 2000. 

Las nubes son arrastradas hacia e l continente donde como consecuencia de un 
proceso termodinámico, en parte ad iabático y en parte no ad iabático, las peque
ñas partículas de agua aumentan considerablemente su tamaño. Cuando éste es 
suficiente para vencer la resistencia del a ire, caen hacia la superfic ie de la Tierra 
atraídas por la fuerza de la gravedad. Es lo que se conoce con el nombre de pre
cipitación. Según la magn itud y la velocidad del cambio de presión y temperatura 
durante el proceso termodinámico, la precipitación puede ser en forma líquida o 
en forma sólida cristali zada o amorfa (Foto 1.4). 

Parte del agua que precipita desde las nubes nunca a lcanza el suelo porque 
queda interceptada en su trayectoria por algún obstáculo (árboles, edificios, etc.) 
y vuelve otra vez a la atmósfera por evaporación. 

Del agua que alcanza la superficie del terreno una parte se evapora desde los 
charcos en los que queda detenida; otra parte atraviesa la superficie de la Tierra, 
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Foto 1.4. Cuando el peso de las gotas de ag ua de las nubes es suficiente para vencer la 
resistencia de l aire se producen prec ipitac iones en fo rm a líquida o só lida. Foto: Alcántara 
(Cáceres), 1988. 

es lo que se denomina infiltración; y fin almente otra parte di scurre siempre por 
la superfi c ie de la Tierra, primero en pequeños regueros y luego a través de au
ces cada vez más importantes hasta que alcanza de nuevo e l mar, es la escorren
tía superficial (Foto 1.5) . 

El agua infiltrada penetra en la zona no saturada y humedece primeramente 
e l sue lo, entendiendo corno ta l la zona más superfi c ia l de la corteza terres tre 
donde la acc ión de una seri e de procesos físicos, químicos y biológicos la ha he
cho apta para ser soporte de la vida vegetal. E l desarrollo de las raíces de las plan
tas limita esta zona en profundidad. El agua retenida en e l suelo vuelve a la at
mósfera en fo rma de vapor bi en por evaporación directa o bien por transpiración 
de las plantas (Fig. 1.2). 

E l proceso de evaporación actúa continuamente mientras es efecti va la ener
gía que procede de la radi ac ión solar. En la prácti ca, es muy difíc i 1 separar e l vo
lumen de agua que pasa a la atmósfera por evaporación del que lo hace por trans
pirac ión. Ambos se suelen tratar en conj unto en un único concepto denom inado 
evapotranspiració n. 

Una vez saturado e l sue lo, si continúa el aporte externo y ex isten condi c iones 
favora bles para e l fluj o, e l agua percola hac ia zonas más profundas a través de los 
huecos ex istentes en la zona vadosa donde coex isten materi a mineral, agua, aire 

19 

N e/ 



Foto 1.5. Parte del agua líquida que cae sobre el terreno se puede acumu lar y circu lar a 
favor de la pendiente en forma de escorrentía superfic ial, cuyo destino final suele ser el 
océano, cerrando el ciclo hidrológico. En la formación de este tipo de escorrent ía también 
pueden intervenir la fusión de la nieve o glaciares y la descarga de agua de acuíferos. Foto: 
Garganta Mayor, en Garganta la Olla (Cáceres), 2003. 
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Fig. 1.2. Zonas en el subsuelo según el comportam iento del agua que se infiltra. 



y otros gases. Esta zona puede no ex istir en regiones muy hlimedas o tener varios 
centenares de metros de espesor en las regiones áridas. 

Si continlia el movimiento descendente el agua alcanzará la zona saturada en 
la que todos los poros de la roca se encuentran llenos de agua. Al límite superi or 
de la zona saturada se le denomina supe1ficiefreática o nivelji·eático, que se de
fine como el lugar geométrico de los puntos en los que el agua del subsuelo se 
encuentra a la presión atmosféri ca. Inmediatamente por encima de la superfic ie 
freática el efecto de las fuerzas ca pi lares ori gina una franja de terreno saturado en 
la que la presión es li geramente inferior a la atmosféri ca: es la zona capilar. Por 
debajo del nivel freático la pres ión del agua es superior a la atmosféri ca (es la at
mosféri ca más el peso de la co lumna de agua que carga sobre el punto de la zona 
saturada que se cons idere). 

En la zona saturada el agua también se mueve como escorrentía subterránea 
(Foto 1.6) en función de un ba lance de energías terminando su trayectoria en ríos, 
manantiales, directamente en el mar, o evapotranspirándose cuando el nivel freá
ti co está muy próximo a la superfi cie del terreno. 

E l agua en la Naturaleza es tá en continuo movimiento accionada por la 
energía de la radiación so lar y por la fuerza de la gravedad, describiendo un 

Foto 1.6. Las aguas subterráneas constituyen la reserva natu ral de agua dulce líquida más im
portante de la Naturaleza.En la imagen puede observarse una surgencia de agua subterránea 
en el cauce del río Ja rama . Foto: Carretera Torrelaguna-Atazar (Madrid), 1997. 
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cic lo, ciclo hidrológico, que suele exp li carse considerando que empieza y ter
mina en el mar (Fig. 1.3) . Es fác il comprender que no todas las moléculas de 
agua recorren el cic lo comp leto. En Martínez A lfaro (2004) se hace una 
exposición de la evo lución del concepto de ciclo hidrológico a lo largo de la 
hi stori a. 

Precipitación, evapotranspiración y escorrentía son las componentes del ci
clo hidrológico. 

Condensación 

Escorrentía 

-~ 
I l \ 

Transpiración 

Evaporación Evapotranspiración 

Energ ía 
Sola r 

Evaporación 

Escorrentía 

~u_:~ 

~a 
Mar 

Fig . 1.3. Visión esquemática del ciclo hidrológico. 

1.3. El balance hidrológico 

Admitiendo a efectos prácticos que la precipitación es la única fuente de agua 
en la Naturaleza, ha de cumplirse, para cualqu ier cuenca cerrada y para un intervalo 
de tiempo determinado, el principio de conservación de la masa (Fig. 1.4): 

VARIACIÓN EN EL 
ALMACENAMIENTO PRECIPITACIÓN - EVAPOTRANSPIRACIÓN ESCORRENTIA 

Fig. 1.4. Balance hidrológico en una cuenca cerrada para un interva lo de tiempo 
determinado (Ley de la Conservac ión de la Masa ). 
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Si las condiciones hídricas en la cuenca son las mismas al inicio y al final del 
intervalo de tiempo considerado, la variación en el almacenamiento es cero y ha 
de cumplirse: 

PRECIPITACIÓN =ESCORRENTÍA + EVAPOTRANSPIRACIÓN 

El término escorrentía incluye, en ambos casos, tanto la superficial como la 
subterránea. 

A la expresión de la figura 1.4. se la conoce con el nombre de balance hidro
lógico en una cuenca, y es fiel reflejo del principio de conservación de la masa 
(ENTRADAS - SALIDAS =VARIACIÓN EN EL ALMACENAMIENTO). 

La expresión puede complicarse si la cuenca no es cerrada, es decir, si hay in
tercambio de agua, natural o artificialmente, con otras cuencas 1m'ís o menos leja
nas. Un aspecto que siempre ha de quedar claro a la hora de plantear un balance 
hidrológico es el lugar para el que se realiza y el intervalo de tiempo que se con
sidera. El balance sólo es válido para esas condiciones de espacio y tiempo. 

EJEMPLO: Una cuenca hidrográfica tiene una superficie aproximada 
de 500 km 2, y recibe una precipitación anual (P) de 3x108 m3/año. Tam
bién se ha estimado que la escorrentía total (E) asciende a unos 
120 Mm3 en un año. Si el volumen almacenado en la cuenca se man
tiene aproximadamente constante al cabo de dicho período de tiempo, 
calcular la evapotranspiración real (ETR) en mm. 

Atendiendo a la Ley de la Conservación de la Masa: 

Entradas - Salidas = tiAlmacenamiento 

En este caso: 

P - E - ETR = ti V = O 

Para poder calcular la ETR será necesario trabajar con unidades 
homogéneas (mm/año). Teniendo en cuenta que: 

1 mm= 1 L/m 2 

La precipitación en mm/año será: 

P = 3. 108 m 3/año x 1 000 L/m3 = 3 · 1011 L/año 

500 km 2 x 106 m 2/km 2 = 5. 108 m 2 

P (mm)= -3---1-0-
11

-L_/_an_-o_ = 600 mm/año 
5·108 m 2 
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Y la escorrentía: 

E(mm) = 

120 Mm3 x 106 ~ x 103 --~-
Mm3 m3 

2 

500 km 2 
X 106 ~ 

km 

L = 240 -
2 

= 240 mm 
m 

Aplicando ahora la Ley de la Conservación de la Masa, se calcula 
la evapotranspiración real: 

600 mm - 240 mm - ETR =O 
año año 

ETR = 360 
mm 
año 

1.4. Cuantificación de las componentes del balance 
hidrológico 

1.4.1. La precipitación 

1.4.1.1. Medida de la precipitación 

Los «pluviómetros» son los aparatos destinados a medir la precipitación que 
se produce en un intervalo de tiempo determinado (Foto 1.7). 

Según el intervalo de tiempo que se considere hay: 

Pluviómetros 110 registradores: registran la precipitación caída en un punto 
durante un intervalo de tiempo generalmente diario. Proporcionan el volumen to
tal de agua precipitada pero no dan información sobre la distribución de la preci
pitación en el intervalo de tiempo considerado. 

Pluviómetros registradores o pluviógrafos: proporcionan una gráfica, pluvio
grama, que es una curva eontinua de precipitación acumulada a lo largo del in
tervalo de tiempo que se considere. De un pluviograma puede obtenerse la si
guiente información: 
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• Volumen total de agua precipitada. 

• Hora de comienzo y fin de cada aguacero. 

• Intensidad máxima de precipitación (volumen máximo de agua caída en la 
unidad de tiempo). Coincide con la máxima pendiente del pluviograma. 

• Intensidad para cualquier intervalo de tiempo registrado en el pluviograma. 

• Curvas de intensidad-duración-frecuencia, que se utilizan para el cálculo de 
periodos de retorno de duración de aguaceros de diferentes intensidades. 



r 

Foto 1.7. Los pluviómetros en su form a más simple (pluviómetros no registradores ), con 
sisten en un receptáculo de form a cilíndrica que fin ali za en un embudo por el que el ag ua 
llega a un depósito diseñado para reducir la evaporac ión. Foto: Estación m eteorológica del 
Centro de Visitantes de la Laguna de Fuente de Piedra (Málaga), 2004. 

Pluviómetros totalizadores: son plu viómetros no registradores ele gran capa
cidad que se instal an en lugares ele difícil acceso, por ej emplo en lugares que van 
a estar aislados por la nieve durante largos periodos ele tiempo. Se les suele aña
dir un fundente, para evitar la congelación del agua recogida y facilitar la fusión 
ele la nieve, y una pequeña cantidad ele aceite, que al flotar por encima del agua 
recogida, impide su evaporación. El desarrollo tecnológico y en comunicaciones 
experimentado en los últimos años ha permitido que en la actualidad sea posible 
la instal ación ele pluvi ómetros registradores en es tas áreas ele difícil acceso. 

L as medidas ele precipitac ión, que han ele referirse a un in tervalo ele tiempo 
concreto, suelen expresarse en unidades ele altura ele agua sobre una superfi cie 
plana horizontal , generalmente mm o cm, y más raramente m. Un mm es la altu ra 
que alcanza un litro ele agua sobre una superfi cie ele un m2

, por lo tanto 1 mm ele 
lluvia equivale a 1 L/m2. 
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Al ser la precipitación una variable discontinua en el espacio y en el 
tiempo, los valores medidos en una estación sólo son representativos para 
el punto de medida y su entorno. Es por esto por lo que para caracterizar la 
precipitación ele una zona es necesario contar con una red de pluviómetros. La 
densidad de la red pluviométrica depende ele la orografía. La Organización Me
teorológica Mundial recomienda un pluviómetro cada 250 km 2 en zonas ele to
pografía suave. 

1.4.1.2. Validación de los datos y obtención de series 
de precipitación 

En tocia red pluviométrica existen estaciones especialmente cuidadas en lo 
que se refiere a la fiabilidad de sus datos. Son las denominadas habitualmente es
taciones base, que se utilizan para validar los datos obtenidos en otras estaciones 
de su entorno. Esta validación es la primera tarea a realizar con los datos obteni
dos en un pluviómetro. Se hace mediante el método de las dobles masas o dobles 
acumulaciones, comparando la serie pluviométrica ele la estación problema con 
la misma serie medida en la estación base. 

Sean: 

• b1, b2 ••• bn, los elatos ele precipitación para la estación base, correspondien
tes a los años 1, 2 ... 11. 

• x 1, x2 ... x
11

, los datos ele precipitación en el pluviómetro X (a validar) para 
los mismos años. 

Se representan en unos ejes de coordenadas cartesianas las parejas ele puntos: 

(X¡, b¡) 

(X¡ + X2, b¡ + /J2) 

(X¡ + ... +XII, b¡ + ... + bll) 

Si esta nube de puntos se alinea según una recta, los elatos de la estación X se 
validan como fiables. Un cambio ele pendiente en la recta implica la aparición o 
desaparición de un error sistemático, tal como el cambio ele pluviómetro, el cam
bio del operario encargado ele medir, un cambio en la horizontalidad del pluvió
metro, etc. Detectada la causa es fácil corregir este tipo ele error adecuando la 
pendiente de la recta a su valor libre ele error. 

Una nube de puntos a la que no se le puede ajustar una recta implica errores 
aleatorios, y por lo tanto la invalidez ele los datos de la estación problema 
(Fig. 1.5). 
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Fig. 1.5. Validación de datos de precipitación por el método de las dobles masas. 

EJEMPLO: Durante el período 1973-2002 se midieron los siguientes da
tos de precipitación (en mm). Suponiendo que las medidas de la esta
ción base B puedan ser consideradas fiables, se pide analizar y corre
gir si fuera necesario los datos medidos en la estación problema X. 
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Año Estación base (8) Estación problema (X) 

1973 801 687 
1974 783 589 
1975 899 700 
1976 775 620 
1977 804 690 
1978 786 592 
1979 902 703 
1980 778 623 
1981 782 502 
1982 1 077 1 205 
1983 908 959 
1984 677 635 
1985 812 969 
1986 861 792 
1987 727 889 
1988 901 790 
1989 930 1 048 
1990 947 895 
1991 955 1 046 
1992 710 718 
1993 903 956 
1994 672 632 
1995 807 966 
1996 856 789 
1997 722 886 
1998 896 787 
1999 925 1 045 
2000 942 892 
2001 950 1 043 
2002 705 715 

En primer lugar, es necesario calcular para cada año las precipita
ciones acumuladas de todos los antecedentes de la serie en la esta
ción base y en la estación problema: 
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Año 

1973 
1974 + 1973 

1975+ 1974+ 1973 
1976+ 1975 + ... 

1977 + .. . 
1978 + .. . 
1979 + .. . 
1980 + .. . 
1981 + .. . 
1982 + .. . 
1983 + .. . 
1984 + .. . 

PPT acumulada Base 

801 
1 584 
2 483 
3 258 
4 062 
4 848 
5 750 
6 528 
7 310 
8 387 
9 295 
9 972 

PPT acumulada Problema 

687 
1 276 
1 976 
2 596 
3 286 
3 878 
4 581 
5 204 
5 706 
6 911 
7 870 
8 505 
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Año 

1985 + ... 
1986 + .. . 
1987 + .. . 
1988 + .. . 
1989 + .. . 
1990 + .. . 
1991 + .. . 
1992 + .. . 
1993 + .. . 
1994 + .. . 
1995 + .. . 
1996 + .. . 
1997 + .. . 
1998 + .. . 
1999 + .. . 
2000 + .. . 
2001 + .. . 
2002 + .. . 

PPT acumulada Base 

10 784 
11 645 
12 372 
13 273 
14 203 
15 150 
16 105 
16 815 
17 718 
18 390 
19 197 
20 053 
20 775 
21 671 
22 596 
23 538 
24 488 
25 193 

PPT acumulada Problema 

9 474 
10 266 
11 155 
11 945 
12 993 
13 888 
14 934 
15 652 
16 608 
17 240 
18 206 
18 995 
19 881 
20 668 
21 713 
22 605 
23 648 
24 363 

Llevadas ambas a unos ejes cartesianos: 

25000 ~~······ 

20 000 

15 000 

10 000 

1981 

5000 1980 

5000 10 000 15 000 20 000 

Precipitación acumulada en la Estación Base (B) 

25000 

Fig. 1.6. Gráfico de precipitaciones acumuladas para las estaciones Base y Problema. 

En la figura 1.6 puede observarse un cambio acusado de pendiente 
entre las series de años 1973-1980 (pendiente= 0.80) y 1981-2002 (pen-
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diente= 1.03). Llegados a este punto se haría necesaria una vista a la 
estación problema con el fin de verificar si se dio algún cambio signifi
cativo que pudiera justificar esta alteración de pendiente (a efectos del 
presente ejemplo, se supone que el pluviómetro utilizado hasta 1980 
presentaba fugas, por lo que fue reemplazado por uno nuevo, y que 
desde entonces los valores se vienen midiendo correctamente). 

Por lo tanto, sería necesario aplicar un factor de corrección a los 
datos 1973-1980 igual a: 

Pendiente1981 _2002 = -2· 0~ = 1.28 
Pendiente1973_1980 0.80 

Aplicando dicho factor a la tabla de valores: 

Año Estación Estación PPT acumulada PPT acumulada 
Base (8) Problema (X] Base Problema 

1973 801 879 801 879 
1974 783 754 1 584 1 633 
1975 899 896 2 483 2 529 
1976 775 794 3 258 3 323 
1977 804 883 4 062 4 206 
1978 786 758 4 848 4 964 
1979 902 900 5 750 5 864 
1980 778 797 6 528 6 661 
1981 782 502 7 310 7 163 
1982 1 077 1 205 8 387 8 368 
1983 908 959 9 295 9 327 
1984 677 635 9 972 9 962 
1985 812 969 10 784 10 931 
1986 861 792 11 645 11 723 
1987 727 889 12 372 12 612 
1988 901 790 13 273 13 402 
1989 930 1 048 14 203 14 450 
1990 947 895 15 150 15 345 
1991 955 1 046 16 105 16 391 
1992 710 718 16 815 17 109 
1993 903 956 17 718 18 065 
1994 672 632 18 390 18 697 
1995 807 966 19 197 19 663 
1996 856 789 20 053 20 452 
1997 722 886 20 775 21 338 
1998 896 787 21 671 22 125 
1999 925 1 045 22 596 23 170 
2000 942 892 23 538 24 062 
2001 950 1 043 24 488 25 105 
2002 705 715 25 193 25 820 

Ahora la representación gráfica de la correlación entre la estación 
base y la estación problema quedaría como en la figura 1.7: 
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Fig. 1.7. Validación de datos para las estaciones Base y Problema una vez aplicado el 
factor de corrección. 

Validados los valores de precipitación de las diferentes estaciones correspon
dientes a una misma cuenca hidrográfica y a su entorno próximo, se est<'í en dis
posición de caracterizar la precipitación sobre esa cuenca. En primer lugar hay 
que seleccionar la serie pluviométrica que se va a utilizar a tal efecto. En este sen
tido la Organización Meteorológica Mundial recomienda el uso de series pluvio
métricas de al menos treinta años de duración. 

Los años que constituyen una serie pluviométrica han de ser los mismos para 
todas las estaciones a utilizar en el trabajo. Es frecuente la necesidad de comple
tar Jos datos correspondientes a la serie en algunas estaciones en las que pueden 
existir lagunas en las medidas. El método más habitual para resolver este pro
blema es establecer una correlación lineal (ver Capítulo 5) entre una estación y 
otra, de análogas características climáticas, que cuente con los datos correspon
dientes a las lagunas en Ja estación problema. 

La fiabilidad de los datos obtenidos puede medirse a partir del coeficiente de 
correlación entre las dos series. Al no ser la precipitación una variable continua 
ni en el espacio ni en el tiempo, no cabe la aplicación de métodos geoestadísticos 
de interpolación. 

EJEMPLO: Como se muestra en la tabla siguiente, la serie de preci
pitaciones anuales para la estación pluviométrica de Mora de Toledo 
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está incompleta entre los años hidrológicos 1954/55 y 1961/62. Com-
pletar dicha serie a partir de la de la cercana estación de Toledo, cu-
yos datos se estiman fiables. 

Año PPT PPT Año PPT PPT 
hidrol. Toledo (mm) Mora (mm) hidrol. Toledo (mm) Mora (mm) 

1952/53 255 226 1969/70 322 291 

1953/54 215 192 1970/71 353 430 

1954/55 430 1971/72 422 369 

1955/56 617 1972/73 360 307 

1956/57 332 1973/7 4 390 435 

1957 /58 273 197 4/75 427 439 

1958/59 512 1975/76 328 432 

1959/60 329 1976/77 459 410 

1960/61 482 1977/78 505 507 

1961/62 387 1978/79 445 535 

1962/63 389 467 1979/80 337 266 

1963/64 415 392 1980/81 355 304 

1964/65 245 286 1981/82 360 338 

1965/66 399 421 1982/83 262 250 

1966/67 323 265 1983/84 479 350 

1967/68 398 289 1984/85 283 265 

1968/69 457 474 

Antes de completar los datos que faltan, es necesario comprobar 
el grado de correlación existente entre los datos de ambas estacio
nes. Aunque esto de ordinario se lleva a cabo mediante una hoja de 
cálculo, es conveniente recordar algunos conceptos básicos de esta
dística (ver Capítulo 5). 

Para el caso concreto de las estaciones de este ejemplo, el coefi
ciente de correlación es de 0.78, lo cual se considera suficiente para 
completar la serie de Mora de Toledo. Como puede observarse en la 
figura 1.8, la ecuación de la línea de regresión es: 

y= 0.973x 

Donde la variable independiente x es la precipitación en la es
tación de Toledo, a partir de la cual puede calcularse la variable 
dependiente y, que corresponde a la precipitación en Mora de 
Toledo. 
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Fig. 1.8. Correlación de las series de precipitación en las estaciones de Toledo 
y Mora de Toledo. 
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Por lo tanto, a partir de dicha ecuación es posible completar los 
valores que faltan de la tabla inicial: 

Año PPT PPT Año PPT PPT 
hidro!. Toledo (mm) Mora (mm) hidro!. Toledo (mm) Mora (mm) 

1952/53 255 226 1969/70 322 291 
1953/54 215 192 1970/71 353 430 
1954/55 430 418 1971/72 422 369 
1955/56 617 600 1972/73 360 307 
1956/57 332 323 1973/74 390 435 
1957 /58 273 266 1974/75 427 439 
1958/59 512 498 1975/76 328 432 
1959/60 329 320 1976/77 459 410 
1960/61 482 469 1977/78 505 507 
1961/62 387 377 1978/79 445 535 
1962/63 389 467 1979/80 337 266 
1963/64 415 392 1980/81 355 304 
1964/65 245 286 1981/82 360 338 
1965/66 399 421 1982/83 262 250 
1966/67 323 265 1983/84 479 350 
1967/68 398 289 1984/85 283 265 
1968/69 457 474 
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Es usual representar los datos de precipitación de una serie, en una estación, 
mediante un gráfico de barras en unos ejes cartesianos (años/mm de precipita
ción), denominado yetograma. Sobre este gráfico se suele dibujar una línea hori
zontal indicando la precipitación media del periodo. El yetograma es muy útil 
para comparar visualmente la precipitación de unos años y otros y para determi
nar años húmedos (precipitación por encima de la media) y años secos (precipi

tación por debajo de la media) . 

EJEMPLO: Conocida la precipitación anual en la estación meteoroló
gica de las Tablas de Daimiel para el período de tiempo 1950-2000, 
representar el yetograma para dicho período, señalando los años hú
medos y secos. 

Año PPTN(mm) Año PPTN(mm) 

1950 328 1976 482 

1951 472 1977 608 

1952 514 1978 634 

1953 353 1979 370 

1954 348 1980 350 

1955 577 1981 417 

1956 339 1982 452 

1957 637 1983 258 

1958 478 1984 486 

1959 576 1985 407 

1960 601 1986 325 

1961 416 1987 514 

1962 593 1988 373 

1963 639 1989 592 

1964 365 1990 294 

1965 439 1991 288 

1966 441 1992 421 

1967 389 1993 308 

1968 442 1994 292 

1969 493 1995 424 

1970 367 1996 860 

1971 487 1997 526 

1972 503 1998 331 

1973 446 1999 364 

1974 368 2000 383 

1975 422 

El yetograma para la estación correspondiente se representa en 
un gráfico de barras, de la siguiente manera: 

34 



1000 

900 

600 Precipitac ión 
Media 447 mm 

E 700 

E 
-ro 600 
:::J 
e 
ro 
e 500 ·O 

·¡:; 
~ ·a. 400 ·¡:; 
Cl> 

tL 
300 

200 

100 

Fig. 1.9. Yetograma de la Estac ión Meteoro lógica de las Tablas de Da im iel (1950-2000). 

Los años húmedos son aquellos que quedan por encima de la pre
cipitación media (por ejemplo: 1957, 1959, 1960, 1989 y 1996), mientras 
que años secos son los que queda n por debajo (como 1950, 1954, 
1970, 1983 y 1994). Se pueden denom inar «años med ios» a aquellos 
que quedan próximos a la precipitación med ia (como 1966 y 1982). 

1.4.1.3. Determinación de secuencias de años secos y húmedos 

En países áridos y semiáridos es frecuente la alternancia de secuencias de 
años secos seguidas de otras de años húmedos, ambas de amplitud variable. Es 
necesario , a la hora de valorar e interpretar las aportaciones de agua a una cuenca 
como consecuencia de la precipitación, conocer dentro de que tipo de secuencia 
se encuadran esas aportaciones. Para ello se puede util izar la llamada curva de 
desviaciones acumuladas con respecto a la media, que se obtiene para cada es
tac ión pluviométrica de la siguiente manera: 

a) Se preparan unos ejes coordenados cartesianos. En la parte positiva del 
eje de abcisas se colocan, a intervalos regulares, cada uno de los años que 
integran la serie pluviométrica. En el eje de ordenadas se irán colocando, 
como se explica a continuación, las desviaciones acumuladas de precipi
tación con respecto a la media teniendo en cuenta su signo. La desviación 
cero, correspondiente a la media, es el origen de coordenadas. 
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b) Se calcula la precipitación media anual como suma de Ja precipitación de 
todos los años de la serie dividida por el número de años considerado. 

e) Se resta esta media del primer año de la serie. Si esta diferencia es po
sitiva (desviación positiva) este año ha llovido más que la media y por 
Jo tanto es un año húmedo. De lo contrario la diferencia será negativa 
y el año será seco. El valor de la desviación es Ja ordenada, con su 
signo, correspondiente al primer año de la serie, y así se lleva al grá
fico. 

d) Se procede exactamente igual que en el caso anterior obteniendo Ja des
viación con respecto a la media para el segundo año. Este valor se acu
mula, con su signo, al calculado para el año anterior, obteniéndose de esta 
manera la ordenada correspondiente al segundo año. Se actúa de Ja misma 
manera con el resto de los años de la serie. 

De esta manera se obtiene una gráfica en Ja que los tramos en los que la pen
diente tiene tendencia positiva corresponden a secuencias húmedas de la serie plu
viométrica, siendo el grado de humedad mayor a mayor pendiente del tramo. Los 
tramos con pendiente negativa se corresponden con secuencias secas y el grado 
ele sequedad será mayor a mayor pendiente. Los tramos en los que la pendiente 
tiende a ser nula señalan secuencias con precipitación en torno a la media. Los 
años marcados en el eje de abcisas señalan el inicio, el final y la duración de cada 
secuencia. 

EJEMPLO: Para los datos del ejemplo anterior (Tablas de Daimiel), re
presentar la curva de desviaciones acumuladas respecto de la preci
pitación media, identificando las secuencias húmedas y secas. 

Para identificar las secuencias húmedas y secas es necesario ir 
calculando una por una las desviaciones acumuladas de precipita
ción anual con respecto a la media: 

Año 
Precipitación Precipitación Desviación Desviación 
anual (mm) media (mm) simple (mm) acumulada (mm) 

1950 328 447 -119 -119 
1951 472 447 25 -94 
1952 514 447 67 -27 
1953 353 447 -94 -121 
1954 348 447 -99 -220 
1955 577 447 130 -89 
1956 339 447 -108 -197 
1957 637 447 190 -7 
1958 478 447 31 24 
1959 576 447 129 153 
1960 601 447 154 307 
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Año 
Precipitación Precipitación Desviación Desviación 
anual (mm) media (mm) simple (mm) acumulada (mm) 

1961 416 447 -31 276 
1962 593 447 146 422 
1963 639 447 192 614 
1964 365 447 -82 532 
1965 439 447 -8 525 
1966 441 447 -6 519 
1967 389 447 -58 461 
1968 442 447 -5 456 
1969 493 447 46 502 
1970 367 447 -80 422 
1971 487 447 40 462 
1972 503 447 56 518 
1973 446 447 -1 517 
1974 368 447 -79 438 
1975 422 447 -25 414 
1976 482 447 35 449 
1977 608 447 161 610 
1978 634 447 187 797 
1979 370 447 -77 720 
1980 350 447 -97 623 
1981 417 447 -30 593 
1982 452 447 5 598 
1983 258 447 -189 409 
1984 486 447 39 448 
1985 407 447 -40 409 
1986 325 447 -122 287 
1987 514 447 67 354 
1988 373 447 -74 280 
1989 592 447 145 425 
1990 294 447 -153 272 
1991 288 447 -159 113 
1992 421 447 -26 87 
1993 308 447 -139 -52 
1994 292 447 -155 -207 
1995 424 447 -23 -229 
1996 860 447 413 184 
1997 526 447 79 263 
1998 331 447 -116 147 
1999 364 447 -83 64 
2000 383 447 -64 o 

Una vez obtenidas las desviaciones acumuladas, se representan 
en un sistema de ejes cartesianos como el de la figura 1.1 O. En él 
pueden apreciarse las distintas secuencias. 
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Fig. 1.10. Curva de desv iaciones acumuladas de precipitac ión en las Tablas de Daimiel 
(1950-2000). 

1.4.1.4. Cálculo del volumen de agua precipitado sobre una cuenca 

Los objetivos de l es tudio a rea li zar marcarán la elecc ión del intervalo de 
tiempo y sus característica ., a utilizar para calcul ar el volumen de agua prec ipi 
tado sobre la cuenca. Gene1 !mente el cálculo se rea liza para la precipitac ión me
dia de toda la serie considerada, para la medi a de una secuenci a seca representa
tiva, para la media de una secuencia húmeda representativa, para el año más seco 
del periodo y para el año más húmedo del periodo. 

A esca la de cuenca se considera como mio más seco del periodo al año con 
menor precipitac ión en el mayor número de estac iones plu viométricas, y como 
año más húmedo al de mayor precipitac ión en el mayor número de estaciones. 

El volumen de agua precipitado en el interval o de tiempo seleccionado se 
calcula, en litros, multiplicando la precipi tación en mm por el área de la cuenca 
en m2

. Como se suele obtener una cifra muy elevada, se suele expresar en hm3 

( 1 hm 3 = 106 m3 = 109 L). 

Los métodos clás icos para calcular el vo lumen de agua precipitado sobre una 
cuenca son tres: 

• Media aritmética. 
• Polígonos de Thiessen. 
• Isoyetas. 
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El método ele la media aritmética calcula la precipitación sobre la cuenca 
como la media aritmética de la precipitación ele todas las estaciones para el pe
riodo de tiempo considerado. Es un método rápido que proporciona buenos resul
tados cuando existe una homogeneidad climática en la cuenca, puesto que da el 
mismo peso a la precipitación de todas las estaciones. Fuera de estos casos suele 
utilizarse para estimar en una primera aproximación el orden de magnitud del vo
lumen ele agua originado por la precipitación. 

El método de los polígonos de 11liessen es en esencia una media ponderada. 
A cada estación pluviométrica se le asigna un área de influencia delimitada por 
un polígono que se obtiene de la siguiente manera: 

a) Se realiza una triangulación de la cuenca uniendo cada estación pluviomé
trica con las adyacentes a ella. Se trazan las mediatrices (perpendiculares 
por el punto medio) ele cada uno de los lacios de los triángulos dibujados. 
Estas mediatrices definen una serie de polígonos y cada uno de ellos encie
rra en su interior una estación pluviométrica. Se supone que la precipitación 
medida en esa estación define la del área del polígono asociado a ella. 

h) Se multiplica la precipitación en cada estación por el área de su polígono 
asociado, obteniéndose el volumen de agua precipitado en cada polígono. 
La suma de todos estos volúmenes es el volumen total precipitado en la 
cuenca. Si se quiere dar el equivalente en mm basta dividir el volumen to
tal precipitado por la superficie total de la cuenca en las unidades corres
pondientes. 

Se trata de un método en el que el peso a asignar a cada estación se obtiene ele 
manera puramente geométrica, y por lo tanto no tiene en cuenta para nada la fisio
grafía de la cuenca, que es el factor fundamental en la variabilidad de la precipita
ción. Da buenos resultados en zonas en las que la fisiografía es homogénea. A me
dida que va aumentando el número de zonas ele topografía accidentada es necesario 
un incremento en la densidad de estaciones, en esas zonas, para obte11er elatos fiables. 

(.'.:!lQ{,i ' l ;' :; 
Se define isoyeta como el lugar geométrico de los puntos de igual precipita-

ción. A partir de elatos puntuales de precipitación en una cuenca se pueden dibu
jar isolíneas de igual precipitación (isoyetas) espaciadas entre sí por intervalos 
constantes de cantidad ele precipitación. 

La obtención de la precipitación sobre una cuenca utilizando el método de las 
isoyetas es también el cálculo de una media ponderada. Al área entre cada dos 
isoyetas se le aplica la precipitación de la isoyeta media de las dos que limitan ese 
área. La suma de los volúmenes de agua así calculados proporciona el volumen 
total ele agua precipitado sobre la cuenca. 

Si el criterio para dibujar las isoyetas es únicamente un criterio geométrico, 
este método presenta los mismos inconvenientes que el de los polígonos ele Thies
sen. Si el trazado ele las isoyetas se hace teniendo en cuenta la weteorología de la 
zona (fisiografía de la cuenca, altitud de las estaciones, etc.), este método es el 
que proporciona resultados más ajustados a la realidad. 
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EJEMPLO: La cuenca fluvial que se representa en la figura 1.11 co
rresponde a la del río Manzanares (cuenca del Tajo). En el plano se 
señalan, por su número, una serie de estaciones pluviométricas cu
yas características se dan en la siguiente tabla. Calcular la precipita
ción media anual según los métodos de media simple de las estacio
nes, de polígonos de Thiessen y de isoyetas. 

Número Estación 
Cota Número Precipitación 

(m s.n.m.) ailos media (mm) 

33 Boa lo 939 22 626 

36 Soto del Real 910 22 650 

37 Manzanares 908 23 621 

38 Hoyo de Manzanares 1 010 23 721 

39 Madrid-Retiro 667 23 456 

40 Cuatro Vientos 690 23 468 

41 Getafe 620 23 423 

47 Torrelodones 843 22 548 

N 

i 

10 o 10 20 30 40 

ESCALA (km) 

Fig. 1.11. Cuenca del río Manzanares. 
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a) Media aritmética simple de las estaciones 

La media aritmética se obtiene dividiendo la suma de todas las 
precipitaciones anuales entre el número total de estaciones: 

Donde: 

P = Precipitación media sobre la cuenca (mm). 
P¡ = Precipitación para cada estación i (mm). 
n = Número de estaciones. 

En este caso: 

1 
p = --- (626 + 650 + 621 + 721 + 456 + 468 + 423 + 548) 

8 

4 513 
P= -- = 564 mm 

8 

b) Polígonos de Thiessen 

Los polígonos de Thiessen no son sino una manera de establecer 
el «área de influencia» de cada estación, a fin de poder calcular luego 
la precipitación sobre toda la cuenca mediante una media pon
derada. 

En primer lugar es necesario situar las estaciones en el mapa y 
unirlas formando triángulos. La triangulación queda al arbitrio del 
técnico, aunque por regla general es bueno huir de los ángulos de 
pocos grados, dado que estos en la práctica dificultan la traza de los 
polígonos. 

Para cada triángulo, se traza la mediatriz de cada uno de sus la
dos, prolongándolas hasta encontrarse. Este punto de intersección (o 
circuncentro) debe unirse con los de los triángulos circundantes, for
mando así polígonos («áreas de influencia») alrededor de cada esta
ción (Fig. 1.12). 

Si bien existen métodos para medir el área de los polígonos (pla
nímetro), en la práctica éstas se obtienen más fácilmente mediante el 
uso de tabletas digitalizadoras y software especializado. En el ejem
plo que nos ocupa, el área de cada polígono de influencia es la si
guiente: 

Estación 33 36 37 38 39 40 41 47 

Área (km 2 ) 162 90 140 92 255 120 220 186 
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Fig. 1.12. Cálculo de la precipitación media sobre la cuenca del río Manza nares por el 
método de polígonos de Thiessen. 

A partir de estos datos, ya es posible calcular la precipitación me
dia ponderada, es decir, la media de la precipitación dando mayor 
peso a las estaciones que sean representativas de un área mayor: 

Donde: 

n 

L P;A¡ 
P= _i=_, __ 

n 

I A¡ 
i=1 

P = Precipitación regional (mm). 
P¡ = Precipitación para cada estación i (mm). 
A;= Área de cada estación i (km 2). 

n = Número de estaciones. 

Por lo tanto: 

P= (626x162+650x90+621 x140+721x92+456x255+468x120+423x220+548x186) 
162 + 90 + 140 + 92 + 255 + 120 + 220 + 186 
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c) Método de isoyetas 

Para calcular la precipitación de acuerdo con el método de isoye
tas, la fisiografía de la cuenca juega un papel importante. En el caso 
de la cuenca del Manzanares, es necesario tener en cuenta la dife
rencia topográfica existente desde las montañas del extremo norte 
(sierra de Guadarrama) a la orografía suave del sur (confluencia con 
el río Jarama). 

Trazando las cotas topográficas de la cuenca es posible ver que 
existe una correlación importante entre cota y precipitación . Esto ha 
de tenerse en cuenta al trazar el mapa de isoyetas (líneas de igual 
prec ipitación), puesto que será razonable atribuir, en lo posible, un 
valor de precipitación similar a zonas de cota similar (Fig . 1.13). 

COTA DE LAS ESTACIONES 
(cotas en m .s. n.m .) 

10 

N 

t 

o 10 

MAPA DE ISOYETAS 
(precipitación en mm) 

A675 ~50 o 650 A62 
( 0 626 o 621 

600 
'\ 

700 b21 (A57 / I 
An ~ ~ 550 )( j () 

o 540~~ \'------___ / / ) V: 
A52 

~o 

~. 
A47!:>~ o 

o 

20 30 40 

ESCALA (km) 

Fig. 1.13. Cálculo de la precipitación media sobre la cuenca del río Manzanares 
por el método de las isoyetas. 
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Una vez representadas las isoyetas, es posible calcular la precipi
tación media de la cuenca mediante una media ponderada: 

11 

i=1 

Donde: 

P = Precipitación regional (mm). 
P1 = Precipitación media entre cada dos isoyetas (mm). 
A1 = Área entre cada dos isoyetas (km 2). 

n = Número de estaciones. 

Si a partir del mapa se obtienen los siguientes valores: 

lsoyetas (mm) 400-450 450-500 500-550 550-600 600-650 650-700 700-750 

Ppt media (mm) 425 
Área (km 2) 333 

Entonces: 

475 
210 

525 
200 

575 
160 

625 
177 

675 
180 

725 
18 

P= (425x333+475x210+525x200+575x160+625x177+675x180+725x18) 
333 + 21 o + 200 + 160 + 177 + 180 + 18 

p = 683 450 = 535 mm 
1 265 

1.4.2. La evapotranspiración 

Se define evapotranspiración como el volumen ele agua que desde el estado 
sólido o líquido pasa a la atmósfera a estado ele vapor, bien por evaporación di
recta bien por transpiración de las plantas. Habitualmente se expresa en mm para 
un tiempo determinado. 

La evapotranspiración es un parámetro difícil de estimar con precisión pues 
depende de factores ligados a Ja meteorología (precipitación. radiación solar y hu
medad del aire), ele factores ligados a Ja vegetación (clensiclad, tipo y grado de 
desarrollo) y de factores ligados al suelo (textura y estructura), que condicionan 
su capacidad ele almacenamiento de agua. 

Thornthwaite ( 1948) distingue entre evapotranspiración potencial (ETP) y 
evapotranspiración real (ETR). 

La ETP es el volumen ele agua que pasaría a Ja atmósfera en forma de vapor 
como consecuencia de la evaporación directa y de Ja transpiración de las plantas 
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en el supuesto caso de que siempre hubiese la cantidad de agua necesaria dispo
nible a tales efectos. No depende por lo tanto del valor de la precipitación ni de 
la cantidad de agua contenida en el sucio a disposición de las plantas. 

La ETR es el volumen de agua que pasa a la atmósfera en forma de vapor 
como consecuencia de la evaporación directa y de la transpiración de las plantas 
en función del volumen de agua disponible. De su definición se desprende que la 
ETP será siempre mayor o igual que la ETR. 

La ETR está condicionada por la cantidad de agua disponible en un momento 
determinado (precipitación y contenido de humedad en el suelo). 

1.4.2.1. Contenido de agua en el suelo 

El contenido de agua en el suelo se mide por su grado de humedad, que es el 
peso de agua contenido en una muestra de suelo expresado en tanto por ciento con 
respecto al peso de la muestra desecada en un horno a l 05º C: 

Donde: 

G¡, = P¡, - P,. . 100 
P., 

G¡, = Grado de humedad (% ). 

P¡, = Peso de la muestra húmeda. 

P,. = Peso de la muestra desecada en horno a 105º C. 

El máximo contenido de agua en un terreno se produce cuando todos sus po
ros están llenos de agua. En este caso el grado de humedad es del 100 %. Si en 
este caso en lugar de la relación de pesos se considera la relación volumétrica, de
finirnos la porosidad total de la roca corno: 

m= 
Volumcnhuccos 

Volumcn10rn 1 

. 100 

EJEMPLO: Una muestra de suelo tomada en el campo pesa 305 g, y 
tras secarse en un horno a 105º C, su peso pasa a ser de 287 g. Cal
cular el grado de humedad de dicha muestra. 

El grado de humedad (Gh) del suelo viene dado por la siguiente 
expresión: 

Gh = 305 - 287 X 100 
287 

Gh =: 6,3 % : 
i ' 1 
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En agricultura es frecuente el uso del concepto de punto de marchitez per
manente, que es el grado de humedad de un suelo en el que la fuerza de succión 
de las raíces de las plantas ya no es capaz de extraer agua. 

El grado de humedad de un suelo que una vez saturado es drenado por la ac
ción de la fuerza de la gravedad se denomina capacidad de campo. 

Donde P,;, es el peso de la muestra que después de saturada es drenada por 
gravedad. 

En algunas ocasiones es necesario utilizar la humedad con criterio volumé
trico en lugar de másico. En este caso se define la humedad volumétrica como: 

8=~ v; 
en donde v;, es el volumen de agua contenido en un volumen de terreno V1• La hu
medad volumétrica varía entre O y la porosidad total. 8 también puede expresarse 
en porcentaje. 

Si la densidad del agua es 1 g/cm3, se puede relacionar el grado de humedad 
con la humedad volumétrica introduciendo el concepto de densidad aparente del 

Masatcrrcno 
terreno p = . En el volumen de terreno se incluye el de los poros 

" Volumen10rrcno 

existentes en él. Sustituyendo pesos por volúmenes en G¡,, quedaría: 

e- .~ - p{/ 100 

El contenido en agua existente en un suelo para cualquier grado de humedad 
expresado en mm (L/m2

) sería: 

v,, (m3
) · 1000 · p" · G,/100 e¡\ = -----------

s,, (m2
) 

Donde: 

V, = Volumen del suelo. 
p" = Densidad aparente del suelo. 
S,, = Superficie del suelo. 
G¡, = Grado de humedad del suelo correspondiente a la cantidad de agua a de

terminar (% ). 

Las unidades de la densidad aparente del terreno deben ser homogéneas con 
las utilizadas en los demás parámetros. 
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El contenido de humedad de un terreno con respecto al máximo contenido en 
agua que puede almacenar ese terreno (porosidad total) se llama grado de satu
ración, y varía entre O y l. 

En un suelo el agua utilizable por las plantas será la diferencia entre el grado 
de humedad del suelo en un momento determinado y el grado de humedad co
rrespondiente al punto de marchitez permanente de ese suelo, por lo tanto el má
ximo de agua utilizable por las plantas será la diferencia entre capacidad de 
campo y punto de marchitez permanente. 

EJEMPLO: La muestra del ejemplo anterior se satura por completo 
de agua y después se drena por gravedad, quedando con un peso de 
310 g. La parcela de procedencia tiene superficie igual a una hectárea 
y una potencia media de suelo igual a 2 m. Calcular el contenido en 
agua, correspondiente a la capacidad de campo, existente en dicho 
suelo. La densidad aparente del suelo es 1,5 g/cm3. Suponiendo que 
el punto de marchitez permanente sea por término medio de 5 mm, 
¿cuál sería el volumen máximo de agua utilizable por las plantas? 

El grado de humedad ( G11 ) correspondiente a la capacidad de 
campo (Ce) se calcula de manera similar al ejemplo anterior: 

G h = 31 o - 287 X 100 
287 

Por lo tanto, el contenido en agua correspondiente a la capacidad 
de campo vendrá dado por: 

Vcc (mm)= 

m2 g I cm3 8 
10000-x2mx1.5~x10-3 -x 106 -

3 
x 

100 ha cm g m 
2 

10 000 m 
ha 

I 
= 240 - = 240 mm 

g 

El punto de marchitez permanente se define como el volumen 
marginal de agua contenida en los poros del suelo que las raíces de 
las plantas no tienen capacidad de succión para extraer. Por lo tanto, 
el volumen utilizable por las plantas sería: 

V= Vcc - PM = 240 - 5 = 235 mm 

1.4.2.2. Cálculo de la evapotranspiración 

La evapotranspiración se calcula mediante medidas directas, balances de 
agua en el suelo y métodos empíricos. 
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Las medidas directas de la evapotram11iración se basan en la realización de 
balances de agua en cuencas experimentales y en aparatos especialmente diseña
dos para medir la cvapotranspiración. 

Las cuencas experimentales son, como su nombre indica, pequeñas cuencas 
en las que se miden, para un intervalo de tiempo determinado, los aportes de agua. 
la escorrentía y la variación del agua almacenada en la cuenca, y se obtiene por 
diferencia la evapotranspiración real para ese intervalo de tiempo: 

ETR =A - E± L'iW 

Donde: 

• A son las aportaciones de agua (generalmente precipitación y riego). 

• E es la suma de escorrentía superficial y subterránea. 

• E71? es la evapotranspiración real. 
• .i'i W es la variación en el agua almacenada en la cuenca. 

Para conocer A es necesario tener instalados pluviómetros en la cuenca expe
rimental y cuantificar el agua usada para riego. 

El valor de E, escorrentía que se produce en la cuenca durante el tiempo para 
el que se realiza el balance medida en el punto de cierre de la cuenca, se obtiene 
a partir de los caudales de agua circulantes por ese punto de cierre durante el in
tervalo de tiempo considerado. 

En .i'i W se incluye la variación en el almacenamiento de aguas superficiales, la 
variación en el almacenamiento de aguas subterráneas y la variación ele agua en 
el sucio. Se puede obtener por diferencia entre el estado del agua embalsada en 
los tiempos inicial y final del periodo para el que se realiza el balance. En el caso 
de las aguas superficiales será necesario conocer los estados inicial y final de los 
embalses o estanques que pudiesen existir. La variación del agua almacenada en 
el sucio se determinará a partir de los correspondientes muestreos. La variación 
del almacenamiento de agua subterránea deberá determinarse a partir de la geo
metría de la cuenca, la porosidad de los materiales que la constituyen y la oscila
ción del nivel frcático medida en una serie de sondeos instalados a tal efecto. 

En la aplicación de este método es preferible que la cuenca sea cerrada, es de
cir que no existan trasvases de agua hacia o desde otras cuencas, puesto que la 
magnitud de estos trasvases, sobre todo si se trata ele aguas subterráneas, suele ser 
difícil de cuantificar. 

Cuando el método se aplica a largos periodos de tiempo puede aceptarse que 
las épocas húmedas y las secas se compensan entre sí y que por lo tanto, a efectos 
prácticos. la variación del agua almacenada en la cuenca es cero. En este caso la 
cvapotranspiración real será la diferencia entre las aportaciones y la escorrentía, es 
decir el d4flcit de escorrentía. Este método suele usarse con frecuencia para obte
ner la evapotranspiración real media en las grandes cuencas hidrográficas. 
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Los evapotran.spirómetros y lisímetros son aparatos diseñados para Ja medida 
de Ja evapotranspiración. El funcionamiento de ambos se basa en establecer, para 
un tiempo determinado, un balance de agua en un perfil de suelo introducido en 
un recipiente y sobre el que se ha plantado un determinado tipo de vegetación. La 
ecuación que se plantea es: 

ET= A - E± M? 

En el caso del evapotranspirómetro se mide cvapotranspiración potencial y 
entonces: 

• ET es cvapotranspiración potencial. 
• A es la aportación de agua al suelo, lluvia y riego, de manera que se haya 

mantenido siempre el grado de humedad igual a la capacidad de campo. 
• E es el exceso de agua que puede producirse y que se mide mediante un sis

tema de drenaje instalado en el aparato. 
• f'>..R es la variación de Ja reserva de agua en el suelo. En este caso es cero 

puesto que el grado de humedad del suelo se ha mantenido siempre igual a 
la capacidad de campo. 

En el caso del lisímetro se aplica la misma ecuación del balance, aunque en 
este caso las aportaciones se reducen exclusivamente al agua de precipitación. El 
exceso de agua se mide de igual manera que en el caso anterior. Es necesario me
dir la variación de Ja reserva de agua en el suelo; para ello es frecuente instalar el 
Jisímctro sobre una balan1.a de precisión y determinar dicho valor por diferencias 
entre pesadas sucesivas. 

El método de los balances de agua en el suelo se utiliza para calcular cva
potranspiración real. Consiste en cuantificar la evolución del grado de humedad 
del suelo a Jo largo del tiempo. Se suelen considerar intervalos de tiempo durante 
Jos que no haya habido aportes de agua al suelo (generalmente ausencia de prc
citación y riego). En estas circunstancias las pérdidas de agua en el sucio se de
ben exclusivamente a la evapotranspiración, que se mide por la diferencia entre 
los grados de humedad correspondientes a los tiempos inicial y final del intervalo 
considerado. El grado de humedad del sucio se mide en laboratorio a partir de 
muestras de suelo tomadas a intervalos de tiempo definidos, o bien a partir de me
didas periódicas sistemáticas mediante el empico de bloques porosos, tensiórnc
tros o con sonda de neutrones. 

Las fórmulas empíricas estrictamente sólo son válidas para el lugar en el que 
han sido desarrolladas y validadas. Sin embargo, al constituir una manera cómoda 
y rápida de obtener un parámetro cuya medida por cualquier otro método implica 
asumir errores considerables, son utilizadas con mucha frecuencia en los estudios 
encaminados a la obtención de balances en las cuencas hidrográficas. 

Entre las numerosas fórmulas empíricas desarrolladas se incluyen aquí las que 
probablemente han merecido una difusión mayor a escala mundial. En todas ellas 
es preciso prestar especial atención a las correspondientes unidades utilizadas en 
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la medida ele los parámetros que intervienen en ellas y en las de los resultados que 
proporcionan. 

J. Almoroiy:de la Escuela Técnica Superior de Ingenieros Agrónomos de Ma
drid proporciona algunas fórmulas empírica~;,programaclas en hojas electrónicas de 
cálci11ox:para el cálculo ele la evapotranspiración. Entre ellas se encuentran varias de 
las indicadas aquí (www.eda.etsia.upm.es/climatologia/evapotranspiracion/). 

La fórmula ele Thornthwaite (Thornthwaite y Wilms, 1944; Thornthwaite, 
1948), expresa la evapotranspiración potencial en función de la temperatura me
dia mensual y el índice ele calor anual: 

ETP = 16 e ( l ~ t r 
Donde: 

ETP = evapotranspiración potencial en mm/mes. 

n d2 

e = una constante que vale e = - · -. 
12 30 

n = número máximo de horas ele sol según la latitud (tabla 1.1) 
d = número de días del mes. 
I = índice de calor anual que vale 2: i. 

=índice de calor mensual i = (t/5)1.514
• 

= temperatura media diaria del mes ºC. 

a= 675 · 10-9 
· /

3 
- 771 · 10-7 • I2 - 1 972 · 10-5 · I + 0.49239 

TABLA 1.1 

Número de horas de sol máximas diarias, según la latitud, calculadas para el día quince 
de cada mes. Datos en h/día (J. Almorox. ETSIA, Madrid) 

HEMISFERIO NORTE 

ºH.N. Ene. Feb. Mai: Ab1: Mayo Junio Julio Agosto Sep. Oct. Nov. Dic. 

o 12.l 12.1 12.1 12.l 12.1 12.1 12.1 12.1 12.1 12.1 12.1 12.1 
12.1 12.1 12.1 12.l 12.2 12.2 12.2 12.1 12.1 12.1 12.1 12.1 

2 12.0 12.1 12.1 12.2 12.2 12.2 12.2 12.2 12.1 12.1 12.0 12.0 
3 12.0 12.0 12.1 12.2 12.3 12.3 12.3 12.2 12.1 12.1 12.0 11.9 
4 11.9 12.0 12.l 12.2 12.3 12.4 12.3 12.3 12.1 12.0 11.9 11.9 
5 11.9 12.0 12.1 12.2 12.3 12.4 12.4 12.3 12.2 12.0 11.9 11.8 
6 11.8 11. 9 12.1 12.2 12.4 12.5 12.4 12.3 12.2 12.0 11.9 11.8 
7 11.8 11.9 12.1 12.3 12.4 12.5 12.5 12.4 12.2 12.0 11.8 11.7 
8 11.7 11.9 12.l 12.3 12.5 12.6 12.5 12.4 12.2 12.0 11.8 11.7 
9 11.6 11.8 12.1 12.3 12.5 12.6 12.6 12.4 12.2 11.9 11.7 11.6 

10 11.6 11.8 12.1 12.3 12.6 12.7 12.7 12.5 12.2 11.9 11.7 11.5 
11 11.5 11.8 12.0 12.4 12.6 12.8 12.7 12.5 12.2 11.9 11.6 11.5 
12 11.5 11.7 12.0 12.4 12.7 12.8 12.8 12.5 12.2 11.9 11.6 11.4 
13 11.4 11.7 12.0 12.4 12.7 12.9 12.8 12.6 12.2 11.9 11.5 11.4 
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HEMISFERIO NORTE 

º B.N. Ene. Feb. Mar. Abr. Mayo Junio Julio Agosto Sep. Oct. Nov. Dic. 

14 
15 
16 
17 
18 
19 
20 
21 
22 
23 
24 
25 
26 
27 
28 
29 
30 
31 
32 
33 
34 
35 
36 
37 
38 
39 
40 
41 
42 
43 
45 
46 
47 
48 
49 
50 
5J 
52 
53 
54 
55 
56 
57 
58 
59 
60 

J 1.4 11.7 
1 1.3 11.6 
l l.3 11.6 
11.2 11.6 
11.2 11.5 
11.l Jl.5 
J l.O 11.5 
11.0 J 1.4 
10.9 1 J .4 
10.9 11.4 
10.8 Jl.3 
10.7 11.3 
J0.7 J 1.3 
10.6 11.2 
10.5 11.2 
10.5 11.2 
10.4 11.l 
10.3 1 J .1 
10.3 J J.O 
10.2 11.0 
10.1 10.9 
JO.O 10.9 
JO.O J0.9 
9.9 10.8 
9.8 10.8 
9.7 10.7 
9.6 10.7 
9.5 10.6 
9.4 10.6 
9.3 J0.5 
9.1 10.4 
9.0 10.3 
8.9 10.3 
8.8 J0.2 
8.7 JO.J 
8.5 10.1 
8.4 1 o.o 
8.2 9.9 
8.J 9.8 
7.9 9.7 
7.7 9.7 
7.6 9.6 
7.4 9.5 
7.1 9.4 
6.9 9.2 
6.7 9.1 

12.0 J2.4 12.8 
12.0 12.5 12.8 
J2.0 12.5 J2.9 
J2.0 12.5 12.9 
12.0 J 2.5 13.0 
12.0 J2.6 J3.0 
12.0 12.6 13.1 
12.0 12.6 13.1 
12.0 12.6 13.2 
12.0 12.7 13.2 
12.0 12.7 13.3 
12.0 12.7 13.3 
12.0 12.7 13.4 
12.0 12.8 13.5 
12.0 12.8 13.5 
J l.9 J2.8 13.6 
11.9 12.9 13.6 
J 1.9 12.9 13.7 
11.9 J2.9 J3.8 
11.9 13.0 13.8 
1 J .9 13.0 13.9 
11.9 13.0 14.0 
11.9 13.J 14.0 
11.9 13.1 14.J 
J 1.9 13.1 14.2 
11.9 13.2 14.3 
11.9 13.2 14.4 
11.9 13.3 14.4 
IJ.9 13.3 14.5 
J 1.8 13.3 J4.6 
11.8 13.4 14.8 
11.8 13.5 J4.9 
11.8 13.5 15.0 
11.8 13.6 15.1 
1 J.8 13.6 15.2 
J 1.8 13.7 15.4 
11.8 13.8 15.5 
J 1.8 J3.8 J5.6 
J J.7 13.9 15.8 
l l.7 14.0 15.9 
l l.7 J4.0 16.l 
l l.7 14.1 16.3 
l l.7 J4.2 16.4 
J l.7 J4.3 16.6 
11.7 14.4 16.8 
11.7 14.5 17.1 

12.9 12.9 
13.0 12.9 
J 3.1 13.0 
J3.J 13.1 
13.2 13.1 
13.3 13.2 
13.3 13.2 
13.4 13.3 
13.5 13.4 
13.5 13.4 
13.6 13.5 
13.7 13.6 
13.8 13.6 
13.8 13.7 
13.9 13.8 
14.0 13.8 
14.1 13.9 
14.1 14.0 
14.2 J4.l 
J4.3 J4.1 
14.4 14.2 
14.5 14.3 
14.6 J4.4 
14.7 14.5 
14.8 14.6 
14.9 14.7 
15.0 14.8 
15.J 14.9 
15.2 15.0 
15.3 15.1 
15.6 15.3 
15.7 15.4 
15.9 15.6 
16.0 15.7 
16.2 15.8 
16.3 16.0 
16.5 16.1 
16.7 16.3 
16.9 16.5 
17.1 16.7 
17.3 16.9 
17.6 17.1 
17.8 17.3 
J8.J 17.6 
18.4 J7.8 
18.8 J 8.1 

12.6 
12.6 
12.7 
12.7 
12.8 
12.8 
12.8 
12.9 
12.9 
13.0 
13.0 
13.0 
13.1 
13.1 
13.2 
13.2 
13.3 
J 3.3 
13.4 
13.4 
13.5 
13.5 
13.6 
13.6 
13.7 
J3.7 
13.8 
13.9 
13.9 
14.0 
J4.l 
14.2 
14.3 
14.4 
14.5 
14.6 
J4.6 
14.7 
14.8 
15.0 
J5.l 
J5.2 
15.3 
15.5 
15.6 
15.8 

J 2.2 11.8 
12.2 11.8 
12.2 11.8 
12.3 J J.8 
12.3 11.8 
12.3 11.7 
J2.3 11.7 
J2.3 11.7 
J2.3 11.7 
12.3 11.7 
12.3 11.6 
J2.3 J 1.6 
J 2.3 11.6 
12.4 11.6 
12.4 Jl.5 
12.4 11.5 
J2.4 11.5 
12.4 Jl.5 
12.4 11.4 
12.4 J l.4 
12.4 11.4 
J 2.4 11.4 
12.5 11.3 
12.5 11.3 
J 2.5 11.3 
12.5 J l.3 
12.5 J 1.2 
12.5 J 1.2 
12.5 11.2 
12.6 11. J 
12.6 11. J 
12.6 J 1.0 
12.6 J 1.0 
J2.7 10.9 
12.7 J0.9 
12.7 10.9 
J2.7 10.8 
12.7 10.8 
12.8 10.7 
12.8 10.7 
12.8 10.6 
J2.9 10.6 
12.9 J0.5 
12.9 10.4 
13.0 10.4 
13.0 10.3 

Nota: se ha considerado el efecto de la refracción atmosférica en los cálculos. 

11.5 
11.4 
11.4 
11.4 
11.3 
11.3 
11.2 
11.2 
11. l 
l l.I 
11.0 
10.9 
10.9 
10.8 
10.8 
10.7 
10.7 
10.6 
10.6 
10.5 
10.4 
10.4 
10.3 
10.2 
10.2 
JO.l 
10.0 
9.9 
9.9 
9.8 
9.6 
9.5 
9.4 
9.3 
9.2 
9.1 
9.0 
8.9 
8.7 
8.6 
8.5 
8.3 
8.2 
8.0 
7.8 
7.6 

J l.3 
1 J.2 
J 1.2 
11.1 
J l. l 
J 1.0 
J0.9 
10.9 
10.8 
10.7 
10.7 
10.6 
10.5 
10.5 
J0.4 
10.3 
J0.2 
10.2 
10.1 
JO.O 
9.9 
9.8 
9.7 
9.6 
9.6 
9.5 
9.4 
9.3 
9.1 
9.0 
8.8 
8.7 
8.5 
8.4 
8.3 
8.1 
8.0 
7.8 
7.6 
7.4 
7.2 
7 .O 
6.8 
6.5 
6.3 
6.0 
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HEMISFERIO SUR 

º H . .S. Ene. Feb. Mm; Ab1; Mayo .Junio Julio Ago.~to Sep. Oct. Nov. Dic. 

o 
1 
2 
3 
4 
5 
6 
7 
8 
9 

]() 

11 
12 
13 
14 
15 
16 
17 
18 
19 
20 
21 
22 
23 
24 
25 
26 
27 
28 
29 
30 
31 
32 
33 
34 
35 
36 
37 
38 
39 
40 
41 
42 
43 
45 
46 
47 

52 

12.l 12.1 12.1 
12.2 12.1 12.1 
12.2 12.2 12.1 
12.3 12.2 12.1 
12.3 12.2 12.1 
12.4 12.3 12.1 
12.4 12.3 12.1 
12.5 12.3 12.2 
12.5 12.4 12.2 
12.6 12.4 12.2 
12.6 12.4 12.2 
12.7 12.5 12.2 
12.8 12.5 12.2 
12.8 12.5 12.2 
12.9 12.6 12.2 
12.9 12.6 12.2 
13.0 12.6 12.2 
13.0 12.7 12.2 
13.l 12.7 12.2 
13.2 12.7 12.2 
13.2 12.8 12.2 
13.3 12.8 12.2 
13.3 12.8 12.3 
13.4 12.9 12.3 
13.5 12.9 12.3 
13.5 12.9 12.3 
13.6 13.0 12.3 
13.7 13.0 12.3 
13.7 13.l 12.3 
13.8 13.1 12.3 
13.9 13.2 12.3 
13.9 13.2 12.3 
14.0 13.2 12.3 
14. l 13.3 12.3 
14.2 13.3 12.4 
14.3 13.4 12.4 
14.3 13.4 12.4 
14.4 13.5 12.4 
14.5 13.5 12.4 
14.6 13.6 12.4 
14.7 13.6 12.4 
14.8 13.7 12.4 
14.9 13.8 12.4 
15.0 13.8 12.5 
15.2 13.9 12.5 
15.4 14.0 12.5 
15.5 14.1 12.5 

12. l 12.1 
12.l 12.1 
12.l 12.0 
12.0 12.0 
12.0 11.9 
12.0 11.9 
12.0 11.8 
12.0 11.8 
11.9 11.8 
11.9 11.7 
11.9 11.7 
11.9 11.6 
11.8 11.6 
1 1.8 11.5 
1 1.8 1 1.5 
11.8 11.4 
11.8 11.4 
11.7 11.3 
11.7 11.3 
11.7 11.2 
11.7 11.2 
11.6 11.l 
11.6 11.l 
11.6 11.0 
1 1.6 11.0 
11.5 10.9 
11.5 10.9 
11.5 10.8 
11.5 10.8 
11.4 10.7 
11.4 10.6 
11.4 10.6 
11.3 10.5 
11.3 10.5 
1 l.3 10.4 
11.2 10.3 
11.2 10.3 
11.2 10.2 
11. ! 10.1 
11.1 !O.O 
11.1 10.0 
11.0 9.9 
11.0 9.8 
11.0 9.7 
10.9 9.5 
10.8 9.4 
10.8 9.3 

12.1 12.1 
12.1 12.1 
12.0 12.0 
11.9 12.0 
11.9 11.9 
11.8 11.9 
11.8 11.8 
11.7 11.7 
11.7 11.7 
11.6 1 1.6 
11.5 1 1.6 
1 1.5 11.5 
1 1.4 11.5 
11.4 11.4 
11.3 11.4 
1 1.2 11.3 
11.2 11.3 
11.1 11.2 
11. l 11. l 
11.0 11.1 
10.9 11.0 
10.9 JI.O 
10.8 10.9 
10.7 10.8 
10.7 10.8 
10.6 10.7 
10.5 10.6 
10.5 l 0.6 
10.4 10.5 
10.3 10.4 
10.2 10.4 
10.1 10.3 
10.1 10.2 
10.0 10.2 
9.9 10.1 
9.8 !O.O 
9.7 9.9 
9.6 9.8 
9.5 9.7 
9.4 9.7 
9.3 9.6 
9.2 9.5 
9.1 9.4 
9.0 9.3 
8.8 9.1 
8.7 9.0 
8.5 8.8 

12.1 12.1 
12.1 12.1 
12.0 12.1 
12.0 12.1 
12.0 12.1 
11.9 12.1 
11.9 12.1 
11.9 12.1 
11.8 12.1 
11.8 12.0 
11.8 12.0 
11.7 12.0 
11.7 12.0 
11.7 12.0 
11.6 12.0 
11.6 12.0 
11.6 12.0 
1 1.5 12.0 
11.5 12.0 
11.4 12.0 
11.4 12.0 
11.4 11.9 
11.3 11.9 
11.3 11.9 
11.3 11.9 
11.2 11.9 
11.2 11.9 
11.l 11.9 
11.l 11.9 
11.0 11.9 
11.0 11.9 
11.0 11.9 
10.9 11.9 
10.9 11.8 
10.8 11.8 
10.8 11.8 
10.7 11.8 
10.7 11.8 
10.6 11.8 
10.6 11.8 
10.5 11.8 
10.4 11.8 
10.4 1 J.8 
10.3 11.7 
10.2 11.7 
10.1 11.7 
10.1 11.7 

12.l 12.1 
12.1 12.2 
12.2 12.2 
12.2 12.2 
12.2 12.3 
12.2 12.3 
12.2 12.4 
12.2 12.4 
12.3 12.5 
12.3 12.5 
12.3 12.6 
12.3 12.6 
12.3 12.7 
12.4 12.7 
12.4 12.8 
12.4 12.8 
12.4 12.8 
12.5 12.9 
12.5 12.9 
12.5 13.0 
12.5 13.0 
12.5 13.l 
12.6 13.1 
12.6 13.2 
12.6 13.3 
12.6 13.3 
12.7 13.4 
12.7 13.4 
12.7 13.5 
12.7 13.5 
12.8 13.6 
12.8 13.7 
12.8 13.7 
12.8 13.8 
12.9 13.9 
12.9 13.9 
12.9 14.0 
13.0 14.1 
13.0 14.1 
13.0 14.2 
13.1 14.3 
13.1 14.4 
13.1 14.5 
13.2 14.6 
13.3 14.7 
13.3 14.8 
13.4 15.0 

12.1 
12.2 
12.2 
12.3 
12.4 
12.4 
12.5 
12.5 
12.6 
12.6 
12.7 
12.8 
12.8 
12.9 
12.9 
13.0 
13.1 
13.1 
13.2 
13.3 
13.3 
13.4 
13.5 
13.5 
13.6 
13.7 
13.7 
13.8 
13.9 
14.0 
14.1 
14.1 
14.2 
14.3 
14.4 
14.5 
14.6 
14.7 
14.8 
14.9 
15.0 
15.1 
15.2 
15.3 
15.6 
15.7 
15.9 



HEMISFERIO SUR 

º H.S. Ene. Fcb. Mar. Ahr. Mayo Junio Julio Agosto Sep. Oct. Nov. Dic. 

48 15.6 14.1 12.5 10.7 9.2 8.4 8.7 10.0 11.7 13.4 15.1 16.0 
49 15.7 14.2 12.5 10.7 9.1 8.3 8.6 9.9 11.7 13.4 15.2 16.2 

50 15.9 14.3 12.6 10.7 9.0 8.1 8.4 9.8 11.6 13.5 15.3 16.3 

51 16.0 14.4 12.6 10.6 8.9 7.9 8.3 9.7 1 1.6 13.5 15.4 16.5 
52 16.2 14.5 12.6 10.S 8.8 7.8 8.2 9.7 11.6 13.6 IS.S 16.7 
53 16.4 14.6 12.6 10.5 8.7 7.6 8.0 9.6 11.6 13.7 IS.7 16.9 

S4 16.6 14.7 12.6 10.4 8.S 7.4 7.8 9.S 11.6 13.7 IS.8 17.1 
SS 16.8 14.8 12.7 10.4 8.4 7.2 7.6 9.4 1 1.6 13.8 16.0 17.3 
S6 17.0 14.9 12.7 10.3 8.2 7.0 7.S 9.3 11.5 13.8 16.2 17.S 
S7 17.2 IS.O 12.7 10.2 8.1 6.8 7.2 9.1 1 l.S 13.9 16.3 17.8 
S8 17.4 IS.I 12.7 10.2 7.9 6.S 7.0 9.0 11.S 14.0 16.5 18.1 
S9 17.7 IS.2 12.8 10.1 7.7 6.2 6.8 8.9 1 l.S 14.1 16.7 18.4 
60 18.0 IS.4 12.8 JO.O 7.S S.9 6.S 8.8 11.S 14.2 16.9 18.8 

Nota: se ha considerado el efecto de la refracción atmosférica en los cálculos. 

La fórmula de Blaney y Criddle ( 1950 y 1962) relaciona la evapotranspira
ción potencial con las horas de luz y la duración del periodo de crecimiento de 
las plantas: 

ETP = K · P · (0.457 · t + 8.13) 

Donde: 

ETP = Evapotranspiración potencial en mm/mes. 
K = Depende del tipo de vegetación y su grado de desarrollo (tabla 1.3). 
P = Porcentaje máximo de horas de sol en un mes con respecto al total 

anual (tabla 1.3). 
= temperatura media diaria del mes en ºC. 

Para obtener el coeficiente K es necesario tener en cuenta que el desarrollo to
tal de un cultivo puede dividirse en cuatro etapas (tabla 1.2) (Brouwer y Hei
bloem, 1986): 

1. El estado inicial: es la primera etapa, desde el nacimiento de la planta 
hasta que la cubierta vegetal es del orden del 1 O % del área de cultivo. 

2. El estado de desarrollo: es la segunda etapa, desde el final de la anterior 
hasta que la cubierta vegetal alcanza su máximo (70-80 % del área de cul
tivo). 

3. Estado intermedio: es la tercera etapa, desde el final de la anterior hasta 
la madurez. Incluye la floración y la formación de los frutos (granación). 

4. Maduración: etapa final. Desde el final de la anterior hasta la recolec
ción del fruto. 
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TABLA 1.2 

Duración (días) aproximada de los estados de crecimiento para los cultivos más 
importantes. En el total de días se dan los límites extremos entre los que suele oscilar el 

desarrollo completo de los cultivos (Brouwer y Heibloem, 1986) 

Cultivo Total Primera etapa Segunda etapa Tercera etapa Cuarta etapa 

Cereales 120 15 25 50 30 
150 15 30 65 40 

Ju días verdes 75 15 25 25 10 
90 20 30 30 10 

Judías secas 95 15 25 35 20 
110 20 30 40 20 

Coles 120 20 25 60 15 
140 25 30 65 20 

Zanahorias 100 20 30 30 20 
150 25 35 70 20 

Algodón y lino 180 30 50 55 45 
195 30 50 65 50 

Pepino 105 20 30 40 15 
130 25 35 50 20 

Berenjena 130 30 40 40 20 
140 30 40 45 25 

Gramíneas 150 20 30 60 40 
165 25 35 65 40 

Lentejas 150 20 30 60 40 
170 25 35 70 40 

Lechuga 75 20 30 15 10 
140 35 50 45 10 

Maíz dulce 80 20 25 25 10 
110 20 30 50 10 

Maíz 125 20 35 40 30 
180 30 50 60 40 

Melón 120 25 35 40 20 
160 30 45 65 20 

Mijo 105 15 25 40 25 
140 20 30 55 35 

Cebolletas 70 25 30 JO 5 
95 25 40 20 10 

Cebollas 150 15 25 70 40 
210 20 35 110 45 

Frutos secos 130 25 35 45 25 
140 30 40 45 25 

Guisantes 90 15 25 35 15 
100 20 30 35 15 

Pimienta 120 25 35 40 20 
21 () 30 40 110 30 

Patatas 105 25 30 30 20 
145 30 35 50 30 

Rábano 35 5 JO 15 5 
40 JO 10 15 5 
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Cultivo Total Primera etapa Segunda etapa Tercera etapa Cuarta etapa 

Sorgo 120 20 30 40 30 
130 20 35 45 30 

Soja 135 20 30 60 25 
150 20 30 70 30 

Espinacas 60 20 20 15 5 
100 20 30 40 10 

Calaba1:a 95 20 30 30 15 
120 25 35 35 25 

Caña de a;,úcar 160 25 35 60 40 
230 45 65 80 40 

Girasol 125 20 35 45 25 
130 25 35 45 25 

Tomate 135 30 40 40 25 
180 35 45 70 30 

TABLA 1.3 

Valores del factor de crecimiento K para los distintos cultivos según su estado 
de crecimiento (Brouwer y Hcibloem, 1986) 

Cultivo Primera etapa Segunda etapa Tercera etapa Cuarta etapa 

Cereales 0.35 0.75 1.15 0.45 
Ju días verdes 0.35 0.70 1.1 o o. 90 
Judías secas 0.35 0.70 1.10 0,30 
Col y zanahoria 0.45 0.75 1.05 0.90 
Algodón y lino 0.45 0.75 1.15 0.75 
Pepino y calabaza 0.45 0.70 0.90 0.75 
Berenjena, tomate 0.45 0.75 1.15 0.80 
Gramíneas 0.35 0,75 1.1 o 0.65 
Lentejas 0.45 0.75 1.10 0.50 
Lechuga, espinaca 0.45 0.60 1.00 0,90 
Maíz dulce 0.40 0.80 1.15 1.00 
Maíz 0.40 0.80 1.15 0.70 
Melón 0.45 0.75 1.00 0.75 
Mijo 0.35 0.70 1.10 0.65 
Cebolletas 0.50 0.70 1.00 1.00 
Cebollas 0,50 0.75 1.05 0.85 
Frutos secos 0.45 0.75 1.05 0.70 
Guisantes 0.45 0.80 1.15 1.05 
Pimienta 0.35 0.70 1.05 0.90 
Patata 0.45 0.75 1.15 0.85 
Rábano 0.45 0.60 0.90 0.90 
Sorgo 0.35 0,75 1.10 0.65 
Soja 0.35 0.75 1.10 0.60 
Caña azúcar 0.45 0.80 1.15 0.80 
Girasol 0.35 0.75 1.15 0.55 
Tabaco 0.35 0,75 l.]() 0.90 
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K también depende de la humedad relativa y de la velocidad del viento. Los 
valores anteriores deben reducirse un 5 r;{; si la humedad relativa es superior al 
80 cyº y la velocidad del viento inferior a 2 rn/s. Así, por ejemplo, K = 1.15 pasará 
a ser K = 1.1 O. 

Los valores deben incrementarse en un 5 ºh si la humedad relativa es inferior 
al 50 Ofc; y la velocidad del viento superior a 5 m/s. 

TABLA 1.4 

Media diaria del porcentaje de horas de sol con respecto al total anual para cada mes y 
para diferentes grados de latitud (Brouwcr y Hciblocm. 1986) 

Latitud Norte Ene. Fcb. Mar. Ab1: Mayo .Jun. .Jul. Ago. Sept. Oct. Nov. Dic . 

(") Sur . Jul. Ago. Sept. Oct. Nov . Dic. Ene. Fcb. Mar. Abr. Mayo .Jun. 

60 .15 .20 .26 .32 .38 .41 .40 .34 .28 .22 .17 .13 
55 .17 .21 .26 .32 .36 .39 .38 .33 .28 .23 .18 .lú 
50 .19 .23 .27 .31 .34 .36 .35 .32 .28 .24 .20 .18 
45 .20 .23 .27 .30 .34 .35 .34 .32 .28 .24 .21 .20 
40 .22 .24 .27 .30 .32 .34 .33 .31 .28 .25 .22 .21 
35 .23 .25 .27 .29 .31 .32 .32 .30 .28 .25 .23 .22 
30 .24 .25 .27 .29 .31 .32 .31 .30 .28 .26 .24 .23 
25 .24 .2ú .27 .29 .30 .31 .31 .29 .28 .2(i .25 .24 
20 .25 .26 .27 .28 .29 .30 .30 .29 .28 .26 .25 .25 
15 .26 .26 .27 .28 .29 .29 .29 .28 .28 .27 .26 .25 
10 .26 .27 .27 .28 .28 .29 .29 .28 .28 .27 .26 .26 
5 .27 .27 .27 .28 .28 .28 .28 .28 .28 .27 .27 .27 
o .27 .27 .27 .27 .27 .27 .27 .27 .27 .27 .27 .27 

La fórmula de Turc ( 196 J) proporciona la evapotranspiración potencial de 
acuerdo con la expresión: 

Donde: 

ETP = 0.40 ---1~ (R; + 50) 
1 + 15 

ETP = Evapotranspiración potencial en mm/mes. 
=Temperatura media diaria del mes (ºC). 

R; = Radiación incidente media diaria del mes en cal/cm2·día. 
H 11 =Humedad relativa del aire ((lí)). 

Para el mes de febrero la constante 0.40 se sustituye por 0.37. 

Si la humedad relativa del aire es menor del 50C/r: se introduce un factor de co
rrección: 

ETP OAO ----- (R1 + 50) 1 - · t ( 50 - H1,. ) 

1 + J 5 70 

56 



La fórmula de Penman ( 1948, 1949, 1956) calcula la evapotranspiración po
tencial multiplicando Ja evaporación en superficie de agua libre por un factor re
ductor deducido del grado de correlación entre Jos valores de cvapotranspiración 
y evaporación medidos experimentalmente. 

ETP = FdE, 

• ETP es la cvapotranspiración potencial en mm/mes. 
• d es el número de días del mes. 
• E,, es la evaporación en superficie de agua libre (mm/día). 
• F es el factor reductor del mes correspondiente. 

El factor F vale: 

• 0.6 desde noviembre hasta febrero. 
• 0.7 para marzo, abril. septiembre y octubre. 
• 0.8 desde mayo hasta agosto. 

En realidad se trata de un método semiempírico puesto que exige medir ex
perimentalmente la evaporación diaria en superficie de agua libre. 

Una explicación, en lengua castellana, más detallada sobre el origen y des
arrollo de todas estas fórmulas empíricas se puede encontrar en Elías y .Jiménez 
( 1965). Estos mismos autores indican que el uso de estas fórmulas debe hacerse 
en condiciones que se aproximen lo más posible a aquellas para las que han sido 
definidas, debiendo tornarse todo tipo de precauciones al extrapolar los resultados 
que proporcionan a otras zonas o países, indicando los siguientes criterios gene
rales para su aplicación: 

La fórmula de Thornthwaite es generalmente aplicable a zonas de latitudes 
medias con precipitaciones abundantes en la estación estival. En regiones áridas 
y semiáridas, con lluvias en otoño e invierno y veranos secos, proporciona valo
res sensiblemente inferiores a los reales. Las fórmulas basadas en el déficit de sa
turación de la atmósfera, como lo es la de Penrnan, dan en general resultados 
aceptables independientemente de su lugar de aplicación. La fórmula de Blaney y 
Criddle también da buenos resultados si se tiene bien ajustado el coeficiente K de
pendiente de la vegetación. La fórmula de Turc suele dar, en una misma zona, va
lores algo más elevados que los determinados experimentalmente. 

Conocidos los valores mensuales de precipitación, evapotranspiración poten
cial y la capacidad de campo del suelo es posible, realizando un balance de agua 
en el suelo, obtener la cvapotranspiración real, el excedente de agua y el déficit 
de agua mensuales. 

Suele empezarse el balance al final del periodo de estiaje al objeto de poder 
suponer que en ese mes la reserva de agua en el sucio es nula. Esto es posible en 
países de clima árido o semiárido. De no ser así habría que determinar este pará
metro de la forma explicada anteriormente para tenerlo en cuenta en las opera
ciones subsiguientes. 
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El balance se realiza comparando, mes a mes, los valores de precipitación y 

los de evapotranspiración potencial teniendo en cuenta la reserva de agua alma
cenada en el suelo: 

Si la precipitación es mayor que la E'TP, la evapotranspiración real será igual 
a la potencial. El volumen ele agua sobrante irá a almacenarse en el suelo hasta 
completar la capacidad ele campo. Cuando ésta esté completa, el resto de agua se 
transformará en escorrentía (superficial y subterránea). 

Cuando la precipitación sea menor que la evapotranspiración potencial, tocia 
el agua precipitada ese mes se transformará en evapotranspiración real y se to
rnará de la reserva en el suelo la cantidad de agua necesaria para tratar ele igualar 
la evapotranspiración real a la potencial. Si no fuese posible igualar E71? a ETP 
la reserva de agua en el suelo sería cero y la diferencia entre ETP y E71? déficit 
de agua en ese mes. También puede aplicarse a escala diaria. 

Es habitual utilizar el año hidrológico, que comienza el 1 de octubre (fecha en 
la que puede suponerse que por tratarse del final del estiaje la reserva de agua en 
el suelo es cero) y termina el 30 de septiembre del año siguiente. 

Para facilitar los cálculos, los diferentes parámetros que intervienen en el ba
lance suelen expresarse en mm/mes o mm/el. 

EJEMPLO: Teniendo en cuenta los valores medios mensuales (en 
mm) de precipitación (P) y de evapotranspiración potencial según 
Thornthwaite (ETP) obtenidos en la estación Madrid-Retiro para el 
período 1901/02-1959/60, calcular el balance hídrico en el suelo. Se 
supone que la capacidad de campo es de 100 mm. 

Oct. Nov. Dic. Enero Feb. Marzo Abril Mayo Junio Julio Agos. Sep. 
Total 
Año 

p 48.4 54.1 44.7 31.3 38.5 41.2 41.6 42.5 32.0 9.8 9.9 33.3 
ETP 51.8 23.3 14.5 10.0 14.9 30.9 46.6 82.2 116.7 148.6 135.1 84.7 
ETR 
!\RE 
Ese 
Def 

Para completar el balance, es necesario tener en cuenta lo si
guiente: 
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• Se asume que la reserva inicial en el suelo es O, dado que se 
empieza a contar justo después de los meses de estiaje. 

• Si la precipitación en un mes determinado supera la evapora
ción potencial, se puede considerar que ésta será idéntica a la 
evapotranspiración real. El resto de la precipitación pasa enton-



p 

ces a engrosar las reservas del suelo (hasta alcanzar su capaci
dad de campo de 100 mm, volumen a partir del cuál se produce 
escorrentía). 

• Si por el contrario la precipitación es inferior a la evapotranspi
ración potencial, la evapotranspiración real será igual a todo lo 
que haya llovido más el volumen necesario de la reserva hasta 
alcanzar el valor de la evapotranspiración potencial. En el caso 
de que entre precipitación y reserva no se llegue a la evapo
transpiración potencial, se toma la diferencia como déficit. 

De esta manera: 

Oct. Nov. Dic. Enero Feb. Marzo Abril Mayo Junio Julio Agos. Sep. 
Total 
Año 

p 48.4 54.1 44.7 31.3 38.5 41.2 41.6 42.5 32.0 9.8 9.9 33.3 427.3 
ETP 51.8 23.3 14.5 10.0 14.9 30.9 46.6 82.2 116.7 148.6 135.1 84.7 759.3 
ETR 48.4 23.3 14.5 10.0 14.9 30.9 46.6 82.2 87.3 9.8 9.9 33.3 411.1 
ARE o.o 30.8 61.0 82.3 100.0 100.0 95.0 55.3 o.o o.o o.o o.o 
Ese O.O O.O o.o o.o 5.9 10.3 o.o o.o o.o o.o o.o o.o 16.2 
Def 3.4 o.o O.O O.O o.o o.o o.o o.o 29.4 138.8 125.2 51.4 348.2 

1.4.3. La escorrentía 

Llamamos escorrentía al agua que circula por los cauces de los ríos. A los vo
lúmenes circulantes en unidades de tiempo pequeñas (generalmente segundos) se les 
denomina caudales instantáneos del río en el punto del cauce en el que se miden, 
expresándose el volumen de agua generalmente en m3

. Para intervalos de tiempo de 
mayor magnitud (días, semanas, meses o años) suele hablarse de aportaciones y el 
volumen de agua correspondiente suele expresarse generalmente en hm3. 

1.4.3.1. El hidrograma y sus características 

Si se representan gráficamente los caudales circulantes por un punto del cauce 
de un río en función del tiempo, se obtiene una curva denominada hidrograma, 
del máximo interés en el estudio hidrológico de las cuencas. 

El hiclrograma refleja el efecto ele la precipitación sobre una cuenca en un 
punto del cauce del río que la drena. Si consideramos, a efectos ele claridad en la 
exposición, el caso más sencillo ele una tormenta de un único aguacero sobre una 
cuenca, en un punto del río podremos observar cómo en un momento determinado 
empiezan a incrementarse los caudales circulantes (es el momento en el que se 
pone ele manifiesto la llegada de las primeras aguas procedentes del aguacero). 
Los caudales continúan aumentando hasta alcanzar un máximo y a partir de ahí 
comienzan a decrecer tendiendo a alcanzar valores del orden de magnitud ele los 
circulantes antes de la tormenta. 
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La evolución de los caudales del río , consecuencia de l efecto de la tormenta, 
daría lugar a un hidrograma del estilo del representado en la fi gura 1.14 (en cuya 
margen superior izqui erda se presenta e l yetograma de la tormenta que lo ha ori
ginado). 
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~ ------------------------- ~ 
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Fig. 1.14. Estructura esquemática de un hidrograma, consecuencia de una tormenta en 
un punto de un río. 

No toda el agua de la tormenta alcanza e l cauce del río puesto que una parte 
de la misma vuelve a la atmósfera por evapotranspiración. Al vo lumen de agua de 
la tormenta que alcanza el cauce del río se le denomina lluvia útil. 

Se llama curva de crecida a la parte del hidrograma que pone de manifiesto 
el aumento continuo de caudal, consecuencia de la tormenta. Al máximo caudal 
reg istrado se le denomina punta del hidrograma. A partir de la punta comienzan 
a decrecer los caudales (curva de descenso) , hasta que cesa el efecto de la tor
menta en e l punto del río considerado. Este hecho e manifies ta por una ruptura 
de pendiente en e l hidrograma que marca e l inici de la curva de agotamiento , 
que se extiende hasta e l inicio de la siguiente cu a de crecida. 

La curva de agotamiento indica la evolución de los caudales, en el punto del 
río cons iderado, una vez que ha cesado el efecto de la tormenta . Estos caudales 
proceden bien del agua subterránea de los acuíferos conectados al río, bien de la 
fusión ele las ni eves , o bi en de ambos a la vez. Si no hay nuevas tormentas, como 
consecuencia de la disminución del volumen de nieve y del volumen de agua al-
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macenada en los acuíferos, el caudal en el punto del río va disminuyendo a lo 
largo del tiempo según una ley del tipo: 

Tornando logaritmos: 

O lo que es lo mismo: 

Donde: 

Q = Qo · ew 

In Q = In Q0 - at 

) 

Ir)ºº - _!!!__ 
2.3 

• Q0 es el caudal medido en el punto del río considerado en un momento de
terminado. 

• Q es el caudal en el mismo punto del río al cabo de un tiempo t. 

• a es el coeficiente de agotamiento que tiene de dimensiones [T 1]. Puede 
determinarse experimentalmente, para un punto del río, midiendo los cau
dales en un intervalo de tiempo dado. 

Si representarnos en papel sernilogarítrnico la curva de agotamiento (caudales 
en la escala logarítmica y tiempos en la escala natural) obtendremos una recta de 
pendiente: 

111 = -
at 

2.3 

EJEMPLO: La siguiente tabla muestra los datos mensuales d~ caudal./ 
del río Guadiana a su paso por la estación de aforos de VillarrLirbia de 
los Ojos durante el año hidrológico 1996/97. Representar el hidro
grama del río e interpretar el resultado. 

Mes Caudal (Mm3) 

oct-96 o 
nov-96 o 
dic-96 0.668 
ene-97 36.823 
feb-97 44.021 
mar-97 22.790 
abr-97 7.619 
may-97 4.541 
jun-97 3.931 
jul-97 1.533 
ago-97 0.164 
sep-97 0.239 
oct-97 o 
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La representación gráfica de los datos da lugar al hidrograma de 
la figura 1.15, en el cua l puede observarse el régimen típico de un río 
perdedor: durante el estia je, el río se seca. En este caso, los bombeos 
para uso agríco la han anu lado las aportac iones del acuífero al río . 
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Fig. 1.15. Hidrograma correspondiente al río Guadiana para el año hidrológico 1996/97. 

A veces sucede que una fracción del agua que procedente de la tormenta al
canza el cauce de l río, recorre parte del camino como escorrentía superficial y 
parte como escorrentía subterránea. Sería el caso de l agua que en un principio se 
infiltra pero que posteriormente sa le al exterior en forma de manantiales que dan 
origen a pequeños arroyos que terminan tributando al río principal. A este tipo de 
escorrentía se le denomina escorrentía mixta y su existencia marca otra ruptura 
de pendiente en la curva de descenso del hidrograma (Fig. 1. 16). 

El área bajo el hidrograma desde el inicio de la curva de crecida hasta el ini 
cio de la curva de agotamiento mide la aportación de agua proporcionada por la 
tormenta en el punto para el que se ha elaborado el hidrograma. Es suma de es
correntía superficial, escorrentía subterránea, y en su caso, de escorrentía 
mixta. 

Se puede estimar la componente subterránea del caudal circulante haciendo 
aforos en dos puntos de un tramo del río de longitud conocida y sin aportes o de
rivaciones. La diferencia entre los caudales aforados será la aportación subterrá
nea en ese tramo del río. 
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Fig . 1.16. Estru ctura esquemáti ca de un hidrogram a cuando la escorrentía mixta 
es signifi cativa. 

También se puede estimar la componente subterránea del caudal de un río a 
partir de la descomposic ión del hidrograma. El método más sencillo consiste en 
unir mediante una línea recta el punto fin al de la curva de agotamiento del hidro
grama anterior con el inic io de la curva de agotamiento del hidrograma en estu
dio. El área bajo la recta se considera escorrentía subterránea y la de encima es
correntía superfi cial (Fig. 1.17). 

Otro método más sofisticado es el de Barnes. Consiste en prolongar hacia atrás 
la curva de agotamiento de l hidrograma. Desde el punto de inflexión de la curva 
de descenso se traza una vertical hasta cortar a la prolongación de la curva de ago
tamiento. El punto de corte es la punta del hidrograma de escorrentía subterránea, 
que queda defi nido uniendo este punto con el fi nal de la curva de agotamiento del 
hidrograma anterior y el inicio de la del hidrograma en estudio (Fig. J .1 8). 

La escorrentía subterránea medida por descomposición de hidrogramas es la 
correspondiente a la cuenca verti ente al punto donde se miden los caudales que sir
ven para dibuj ar el hidrograma. En estos métodos hay que tener en cuenta, para 
evitar confusiones y efectuar las correcciones necesarias, que el efecto de fusión 
de la nieve es muy semejante, en los hidrogramas, al de la escorrentía subterránea. 

La escorrentía superfic ial se mueve a velocidades del orden de los mis, la es
correntía subterránea a velocidades que osc ilan entre los m/d, en fluj os rápidos, a 
unos pocos metros en miles de años, o incl uso a menor velocidad, en fluj os len-
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tos. De acuerdo con esto la primera en llegar al cauce del río será la escorrentía 
superficial, luego llegará la escorrentía mixta y finalmente la subterránea. Gene
ralmente la escorrentía subterránea es la que mantiene los caudales circulantes por 
el río en épocas de estiaje y corresponde a aguaceros anteriores o muy anteriores 
al momento de su medida. 

El tiempo base del hidrograma mide la duración del efecto ele la tormenta en 
el correspondiente punto del cauce del río. Es el tiempo que transcurre desde el 
inicio de la curva de crecida al inicio de la curva ele agotamiento. 

El tiempo de respuesta va desde el centro ele gravedad del yetograma de llu
via útil hasta la punta del hiclrograma. Representa el tiempo medio que tarda el 
agua de la tormenta en llegar al punto del cauce del río en el que se obtiene el hi
drograma. 

El tiempo de concentración se mide desde el final del yetograma de lluvia útil 
hasta el comienzo de la curva de agotamiento. Representa el tiempo que tarda en 
llegar al punto del río considerado la última gota de lluvia útil, generalmente la 
que ha caído en último lugar en el punto más alejado del de medida. 

1.4.3.2. Caracterización del régimen de un río 

En la realidad y en un intervalo de tiempo considerable (meses o años) en un 
punto del cauce de un río se genera una serie continuada de hiclrogramas, mani
festación ele las tormentas ocurridas en la cuenca. A la evolución temporal de los 
caudales a lo largo del tiempo en un punto de un río se la conoce como régimen 
del río en ese punto. 

Para periodos largos de tiempo en los que pueda suponerse que los años se
cos y los húmedos se compensan entre sí, la escorrentía subterránea obtenida a 
partir de los hidrogramas correspondientes a ese periodo de tiempo representaría 
la recarga media de los acuíferos existentes en la cuenca aguas arriba ele la esta
ción de aforos. En estas mismas condiciones puede estimarse la evapotranspira
ción media en la cuenca como el déficit de escorrentía (volumen de agua de pre
cipitación menos volumen de escorrentía total medido en la estación de aforos). 

El régimen de los ríos se controla mediante una serie de estaciones de aforo si
tuadas en puntos seleccionados de la red fluvial (Foto 1.8). En esas estaciones se 
realizan las medidas de los caudales por métodos directos, indirectos o químicos. 

Los métodos directos proporcionan el caudal circulante a partir del producto 
de la velocidad del agua por la sección delimitada por el perímetro mojado. 

El conocimiento de la geometría del cauce, para conocer con precisión la sec
ción por la que circula el agua, presenta el problema ele un mantenimiento de lim
pieza en el tramo del río que se considere. 

Determinar con precisión la velocidad a la que circula el agua por el cauce del 
río es un poco más complejo. Es necesario que el flujo sea laminar y hay que te-
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Foto 1.8. Las estaciones de aforos de escorrentía superfi cial se insta lan en tramos de cauce 
especialmente preparados para la medida directa o indirecta de los cauda les de agua que cir
cu lan por el mismo. Pueden tener varias secciones, para caudales en aguas altas y cauda les 
en aguas bajas, y diversos instrumentos asociados, como escalas o limnígrafos. Foto: Esta
ción de aforos del río Záncara; Carretera Alcázar de San Juan-Tome/loso (Ciudad Real), 2004. 

ner en cuenta que la velocidad del agua aumenta, en superficie, desde las ori ll as 
hasta el centro del cauce y di sminuye en profundidad progresivamente hacia e l 
fondo del río . La variación de velocidad es consecuencia de las pérdidas de ener
gía por rozamiento. 

E l método del flotador consiste en medir e l tiempo que tarda en recorrer 
una distancia medida previamente,.un flotador lanzado al río . La velocidad cal
cu lada depende de la línea de corriente por la que circul e e l flotador. Para ob
tener una mejor aprox imación se sue le lanzar el fl otador varias veces, a distin
tas distancias de la orilla , y utilizar como veloc idad la medi a de las medidas. 
Presenta el inconven iente de utili zar só lo las velocidades con las que circul a la 
lámina de agua más superficia l, pero es un método sencillo de llevar a la prác
tica, ráp ido y muy útil para obtener un primer orden de magnitud de los cau
dales circulantes. 

E l método del molinete consiste en introducir una hélice en e l cauce del río 
y medir la velocidad lineal de la corriente de agua en ese punto a partir de la 
ve locidad de giro de la hélice. El molinete ll eva adosados sus correspondientes 
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estabilizadores de tal manera que permanece estable en el punto de medida y 
siempre cara al flujo del agua en el río. Su posición en el cauce se conoce en 
todo momento por las coordenadas del punto en que se encuentra, referidas ge
neralmente a la orilla y a la superficie del agua en el río. Estas coordenadas son 
proporcionadas directamente por el instrumental asociado al método de medida. 
La traducción de la velocidad angular de la hélice a la lineal del flujo de agua 
se realiza a partir de una fórmula propia de cada molinete y proporcionada por 
el fabricante. 

El modo ele operar consiste en dividir en zonas la sección por la que circula 
el flujo del río y medir, con el molinete, la velocidad del agua en diferentes pun
tos de cada zona. La media ele estas velocidades multiplicada por el área de la 
zona nos da el caudal circulante por ella. El caudal total se obtiene sumando los 
caudales circulantes por cada una de las zonas. 

Otra manera ele actuar consiste en medir velocidades en diferentes puntos del 
cauce convenientemente distribuidos. Luego se trazan las correspondientes isolí
neas ele velocidades. El área entre dos isolíneas consecutivas multiplicada por la 
velocidad media entre ellas da el caudal circulante por ese área. El caudal total 
circulante sería la suma de los caudales parciales calculados. 

Los aforos químicos calculan el caudal circulante por el río realizando un 
balance de masas entre dos puntos del río a partir ele la inyección ele una diso
lución de trazador de concentración conocida. Según se realice la inyección del 
trazador en el río el método se denomina de inyección instantánea o ele inyec
ción continua. En ambos casos es necesario seleccionar dos puntos del río se
parados entre sí una determinada distancia. Entre ambos puntos del cauce no 
deben existir ni aportaciones ni detracciones de agua. Dicho de otra manera: el 
caudal circulante por el cauce entre los dos puntos seleccionados debe perma
necer constante. 

En el método de inyección instantánea se introduce, en un punto del cauce 
del río, un volumen de disolución de trazador V7 de concentración Cr. El volumen 
Vr debe ser despreciable con relación al caudal circulante por el río. La masa de 
trazador introducida instantáneamente será 

En un punto aguas abajo del río se tornan muestras ele agua a intervalos cons
tantes de tiempo 11t desde que comienza a pasar la nube ele trazador hasta que ter
mina de hacerlo. Se calcula, en laboratorio, la concentración de trazador en cada 
una de las muestras tomadas. Si se representa gráficamente la evolución de la con
centración en este punto del río a lo largo del tiempo se obtendrá una curva del 
estilo de la de la figura 1.19.a. 

La masa M; de trazador que circula por el punto donde se han tomado las 
muestras en cada uno de los intervalos de tiempo considerados será, siendo Q¡¡ el 
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caudal de agua constante circulante por el río y C¡ las concentraciones en cada in
tervalo de tiempo: 

M 1 = QJI · !lt · C 1 para el primer intervalo de tiempo. 

M 2 = QJI · !lt · C2 para el segundo intervalo de tiempo. 

M,, = QJI · !lt · C,, para el n-simo intervalo de tiempo. 

La suma de las M¡ será la masa total del trazador M1 , y por lo tanto: 

Mr 
QR = !lt · I:C 

1 

En el método de inyección continua se vierte un caudal constante Q1 -ele 
magnitud conocida y despreciable en relación al caudal circulante por el río
cle concentración Cr de trazador en un punto del cauce de un río. El vertido es 
continuo y de la duración necesaria para alcanzar el régimen permanente de con
centraciones en otro punto aguas abajo del primero. Entre ambos puntos el cau
dal del río debe permanecer constante. 

La masa de trazador inyectada por unidad de tiempo en el primer punto será: 

Una vez alcanzado el régimen permanente de concentraciones (figura 1.19.h), 
en el segundo punto ha de cumplirse: 

Siendo: 

QJI el caudal circulante por el río y C11 la concentración del trazador en este 
segundo punto del río. Determinada C11 , la obtención de Q11 es inmediata sin más 
que igualar ambas expresiones: 

En lo expuesto aquí, tanto para el caso de inyección instantánea como de in
yección continua, se supone que la concentración natural del trazador en el agua 
del río es nula. De no ser así sería necesario tenerla en cuenta a la hora de hacer 
el balance de masas. 

La medida directa del caudal de los ríos, aunque no presenta especial dificul
tad, es laboriosa. Habitualmente se utilizan los métodos indirectos, consistentes 
en esencia en obtener el valor de una variable directamente relacionada con el 
caudal y mucho más fácil de medir. Esta variable es la altura de la lámina de agua 
sobre el fondo del río. 
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Fig. 1.19. Aforos de un río med iante métodos químicos: curva t ipo de la evo lución 
de la concentración de l trazador en el punto de toma de muestras. 
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Esta metodología requiere la canali zac ión del cauce en el tramo en e l que se 
van a efectuar las medidas, genera lmente un cana l de esti aje y otro de inundac ión 
y la insta lac ión de escalas, una en cada canal, con e l «cero» en e l fo ndo de l cauce, 
que da rán posteriormente la a ltura de la lámina de agua en los tramos canali zados 
(Foto 1.9). 

Foto 1.9. La medida indirecta de caudales se rea li za a través de las medidas del nive l de l 
agua en una esca la. Foto: Estación de aforos de La Cubeta, Ruidera (Ciudad Real), 1997. 

Una vez acondic ionado e l cauce se efectúa una seri e de aforos di rectos y se 
corre lac ionan con sus respecti vas alturas de lám ina de agua. A la nube de puntos 
se le ajusta una curva, ll amada curva de gastos (figura 1.20), que se utili zará en 
lo suces ivo para obtener cauda les a partir de las alturas de lámina de agua medi
das en la esca la. La curva de gastos só lo es váli da para e l punto del cauce para el 
que ha sido obtenida y para las condiciones de l cauce en las que se mid ieron al
tu ras y caudales, por lo tanto es necesario e l mantenimiento de l cauce en las con
di ciones debi das. 
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La medida puntual de caudales presenta e l inconveniente de que no es posible 
conocer la evolución del caudal en e l río entre dos medidas consecutivas. Para ob
tener esta información es prec iso obtener un registro continuo de caudales . Los 
limnígrafos obtienen un registro continuo de la evoluc ión de la a ltura de la lámina 
de agua en e l río, ll amado limnigrama. 

En esencia un limnígrafo consiste en un rodillo que gira a una ve locidad ajus
tada a un ti empo determinado , semana o mes generalmente, al que se acopla un 
papel milimetrado sobre el que una plumilla va dibuj ando las oscilac iones de una 
boya que flota sobre la superfi c ie de l ag ua de l río. Actualmente también se utili 
zan transductores de pres ión asociados a data- logger. 

E l limnigrama as í obte nido se transforma en hidrograma a patir de la curva de 
gastos. 
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CONTENIDO GENERAL DEL CAPÍTULO 

Se inicia aquí !ajase subterránea del ciclo hidrológico comenzando por cla
sificar las rocas por su capacidad para almacenar y transmitir el agua y por de
finir los distintos tipos de acuíferos según la energía que tiene el agua almacenada 
en sus poros. A continuación se estudia la Ley de Darcy, que caracteriza el mo
vimiento del agua subterránea, y finalmente se trata la zona 1w saturada como 
zona de paso del flujo del agua que constituye la recarga de los acuíferos. 

2.1. Clasificación de las rocas desde el punto de vista 
hidrogeológico 

Desde el punto de vista de su comportamiento hidrogeológico, es clásica la 
clasificación de las rocas en: 

Acu(feros, rocas que almacenan y transmiten agua en cantidades significativas. 

Acuitardos, rocas que almacenan agua y la transmiten lentamente. 

Acuicludos, rocas con una capacidad de almacenamiento apreciable pero con 
capacidad de transmisión prácticamente nula. 

Acuíjitgos, rocas que ni almacenan ni transmiten agua. 

El límite entre unos y otros tipos de roca no está claramente definido, y en la 
práctica la consideración de una unidad geológica como acuífero suele estable
cerse en función de la naturaleza del resto de las unidades geológicas de la región. 

La palabra acuífero (del latín aqua = agua y ferre = llevar), no hace referen
cia ni a la naturaleza litológica ni a la edad de la unidad geológica, sino sólo a su 
capacidad de «llevar agua». El agua almacenada en estas unidades geológicas es 
conocida con el nombre de agua subterránea. 

Tipos de acuíferos 

Cuando el agua almacenada en un acuífero está en contacto directo con la 
atmósfera a través de los poros y fisuras de la roca, el acuífero se denomina 
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Foto 2.1. En los acu íferos libres la zona saturada está limitada en su parte superior por 
una superfi cie en la que el agua se encuent ra a la presión atmosférica, conocida com o su 
perficie freática. Si ésta aflora puede dar luga r a rezumes, manantiales o depresiones en
charcadas. Un ejemplo típico de acuífero libre son los aluviales de ríos; en alg unos de 
ellos, la exp lotac ión de ári dos provoca la aparición del agua subterrá nea en los huecos ex
cavados. Foto: Velilla de San Antonio (Madrid), 1996. 

acuífero libre (Foto 2. 1 ). Como ya se vio en el cap ítulo anteri or se cumpl e que 
e l límite superior de la zona saturada, la superficie freática , es una superfi c ie 
física lugar geo métri co de los puntos en los que e l agua subte rránea se en
cuentra a la pres ión atmosféri ca. En cualqui er punto por debajo de la superfi 
c ie freática e l agua es tá a una presión mayor que la atmosférica (es tá a la pre
sión atmosfé ri ca más la correspondi ente a l peso de la columna de agua que 
carga sobre ese punto). Se supone que e l peso de la roca no ejerce ningun a pre
sión sobre e l agua que en e lla se almacena, es decir, que e l esquel eto del acu
ífero es una estructura independi ente y es table (s i se vac ía de agua, la roca no 
se desmorona). 

Cuando un acuífero está a is lado de la atmófera por unidades geológ icas im
permeab les se le denomina acuífero confinado. Un acuífero confinado está 
siempre saturado de agua y en todos sus puntos el agua se encuentra a una pre
sión mayor que la atmosférica. Debido a e ll o si se perfora un sondeo has ta al
canzar un acuífero confi nado, e l agua del acuífero ascenderá en e l interior de 
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Foto 2.2. La perforación de sondeos en acuíferos co nfinados puede dar lugar a pozos sur
gentes, como el ex istente en Hormaza (Burgos) que penetra en materia les mesozo icos so
bre el que se sitúan otros terciarios de conductividad hidráu li ca mucho menor. La gran pro
fu ndidad de l sondeo (del orden de 2000 m) y el ráp ido ascenso de l ag ua por éste origina 
que la temperatura de surgencia sea muy elevada. Foto: Hormaza (Burgos), 1997. 

ese sondeo hasta a lcanzar un equilibri o en tre la presión a la que se encuentra 
sometida y la presión atmosféri ca. A es te fe nó meno se le denomina artesia
nismo. Si la presión fuese sufi c iente e l agua podría ascender por enc ima de la 
superfic ie del terreno o ri g inándose un fe nómeno de surgencia (Foto 2 .2) . A la 
cota que alcanzaría e l agua en e l interi o r de un sondeo ranurado en un punto 
de l acuífero confinado se le denomina nivel piezométrico, y al luga r geomé
tri co de l nive l piezométri co de todos los puntos de un acuífero confinado se le 
denomina superficie piezométrica . Puesto que la pres ión del agua en todos los 
puntos de un ac uífero confinado es mayor que la atmosféri ca, la superfic ie pie
zométrica estará s iempre por enc ima del techo del acuífero y será, por lo tanto, 
una superfic ie virtual. Si las unidades confinantes permiten un c ie rto fluj o de 
agua desde e l acuífero hac ia e l ex terior o viceversa, al acuífero se le ll ama se-
miconfinado (Figs. 2. 1. y 2.2). · 

La exp licación de que la estructura geológica de los acuíferos es la que con
di ciona los fe nómenos de artes iani smo parece que fue dada por Valli snieri en 
16 15. A partir de entonces se empieza a di stinguir entre acuíferos libres y acuífe
ros confinados. 

Cuando en un acuífero confinado o semiconfinado e l nivel piezométrico des
ciende por debajo de su techo, e l acuífero adquiere la condic ión de libre. 
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Fig. 2.1. Distintos tipos de unidades acuífe ras según su disposición. 
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Fig. 2.2. Esquema del comportam iento de los distintos tipos de pozos según el potencial 

hidráulico. 
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2.3. Energía del agua en los acuíferos 

Tanto el nivel piezométrico como el nivel freático, es decir la altura que al
canza el agua subterránea en el interior de un sondeo ranurado exclusivamente en 
un punto de un acuífero, son consecuencia directa de la energía que tiene el agua 
en ese punto. A esta energía se le denomina potencial hidráulico en ese punto. El 
concepto corno tal fue definido por Hubbert ( J 940). Corno se manifiesta en una 
altura de agua en un sondeo, se mide en unidades de longitud. 

A efectos de poder establecer relaciones entre los niveles piezométricos o 
freáticos en diferentes puntos de un acuífero se dan todos ellos según una refe
rencia común. Esta referencia suele ser la misma que se toma como origen para 
la medida de las cotas topográficas. 

El potencial hidráulico es suma de una energía potencial, consecuencia de la 
posición del punto en el espacio, y una energía consecuencia de la presión a la 
que se encuentra el agua en el punto que se considere (Fig. 2.3): 

Donde: 

h=z+L 
y 

• h es el potencial hidráulico [L]. 

• z es la cota del punto del acuífero sobre un plano de referencia [L]. 

• p es la presión a la que se encuentra sometida el agua en el punto del acu
ífero, o presión intersticial [ML-11 2]. 

• y es el peso específico del agua [ML-2T-2]. 

En un sistema estático el potencial hidráulico tiene el mismo valor en todos 
sus puntos (de no ser así el agua se movería de las zonas de mayor energía a las 
de menor energía). 

En un sistema dinámico hay que tener en cuenta la energía cinética con
secuencia de la velocidad del movimiento. Al ser, en la generalidad de los 
casos, la velocidad del flujo subterráneo muy lenta, este término suele ser des
preciable. 

Cuando un acuífero en condiciones ideales de rigidez aflora en una zona que 
constituye el área de recarga y en otra que constituye el área de descarga, es
tando confinado en el área intermedia por materiales que se han depositado pos
teriormente sobre él, el nivel piezométrico en la zona de confinamiento viene 
condicionado por el potencial hidráulico en las áreas de recarga y descarga. 
Cuando se trata de materiales no consolidados, en condiciones no ideales de ri
gidez, la presión del agua en los poros, y como consecuencia el nivel piezomé
trico, también vienen condicionados por el peso de los materiales que confinan 
al acuífero. 
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(a) Acuífero libre 

ZONA NO 
SATURADA 

lb) Acuífero confinado 

z = o 

ZONA NO 
SATURADA 

PIEZÓMETRO 

PIEZÓMETRO 

(c) Acuífero sem iconfinado 

N.F. ACU ÍFERO 
LIBRE 

PIEZÓMETRO PIEZÓMETRO 

Flujo de 

menor 
~--"'-~~"'! ic-~--"'-----"'--+-dl.I~-"-' energía 

- fu 

z = O 

Fig. 2.3. Potencial hidráu lico en los distintos tipos de acu íferos: (a) acuífero li bre 
(b) acuífero confinado (c) acuífero semiconfinado. 



2.4. Parámetros que definen a una roca como acuífero 

De acuerdo con la definición de acuífero dos son los parámetros que permiten 
considerar a los acuíferos como verdaderos embalses subterráneos: su capacidad de 
almacenar agua y su capacidad para permitir que el agua circule en su interior. 

2.4.1. Capacidad de una roca para almacenar agua 

La capacidad para almacenar agua se mide a partir del coeficiente de alma
cenamiento, S, que se define como el volumen de agua que proporciona una co
lumna de acuífero de base unitaria y altura el espesor saturado del acuífero al des
cender en una unidad el potencial hidráulico. 

2.4.1.1. Coeficiente de almacenamiento en los acuíferos libres 

En el caso de un acuífero libre el volumen de agua que puede obtenerse de 
acuerdo con la definición de coeficiente ele almacenamiento se corresponde con 
el agua almacenada en los poros interconectados del medio y que puede ser dre
nada por gravedad. Es el spec(f"ic yield definido por Meinzer (l 923b ). Una vez 
drenada la muestra por gravedad, queda en el interior de la roca un cierto conte
nido en agua sorbida por la superficie de los poros y rellenando los capilares más 
finos. A este volumen de agua se le denomina de retención espec(f"ica (Meinzer, 
l 923b) y está sometida a unas fuerzas de succión mayores que las correspon
dientes al potencial gravífico. 

La porosidad eficaz de la roca (volumen de poros interconectados con rela
ción al volumen de roca, expresado en porcentaje), puede considerarse equiva
lente al specific yie!d cuando el volumen de agua correspondiente a la retención 
específica es despreciable. 

Obsérvese la diferencia con la porosidad total de una roca que se refiere al nú
mero total de huecos, interconectados entre sí o no. La porosidad eficaz será me
nor que la total. Solo serán equivalentes en el caso de que todos los huecos estu
viesen interconectados. 

El drenaje por gravedad supone un vaciado físico del acuífero. El orden de 
magnitud del valor del coeficiente de almacenamiento en un acuífero libre es del 
orden de 10-1 a 10-2 y se expresa en tanto por ciento. 

EJEMPLO: ¿Qué volumen de agua puede extraerse por gravedad de 
1 m3 de material poroso, saturado al 20 % y con una porosidad dre
nable por gravedad del 8 %? 

Oue el volumen en consideración esté saturado al 20 % implica 
que el agua tan sólo ocupa 0.2 m 3 . De ese volumen, el 8 % corres
ponde al agua drenable por gravedad. El volumen total de agua será: 

V= 1 m3 x 0.2 x 0.08 = 0.016 m3 = 16 L 
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La porosidad presenta características particulares según los distintos tipos de 
rocas, pudiéndose distinguir (Fig. 2.4 ): 

Fig. 2.4. Tipos de poros idad en los acuíferos: (A) Porosidad por disolución. 
(B) Porosidad intergranular. (C) Porosidad por fisuración . 

a) Porosidad intergranular 

Este tipo de porosidad es típico de las rocas detríticas no consolidadas (Foto 
2.3). En ellas los poros constituyen una intrincada red de canales de pequeño diá
metro por los que circula el agua subterránea. Generalmente esta red de canales 
está distribuida por todo el volumen de la roca. 

Según Peyton (l 986) en este tipo de rocas la práctica totalidad de poros están 
interconectados entre sí. Es el tamaño de las moléculas circulantes con el agua el 
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Foto 2.3. En los acuíferos detríticos, el agua subterránea ocupa los pequeños intersti 
cios (poros) que deja el esque leto só lid o formado por los clastos y la matriz del material. 
Los acuíferos detríticos han sido los medios en los que se han desarrol lado la mayor 
parte de los métodos de estudio de las aguas subterráneas. Foto: Carretera R-5 en km 95 
(Toledo), 1992. 

que condiciona que algunos canalículos se obstruyan impidie ndo en algunas zo
nas la circulación. 

La heterogeneidad de tamaño de los clastos tiene un efecto directo sobre la 
porosidad (Fig. 2.5). 

Para clastos esféricos de igual tamaño y con empaquetamiento cúbico la po
rosidad es máxima, un 47 .65 %. Para el mismo tipo de c lastos, si e l empaqueta
miento es romboédrico (los clastos de la capa superior se adaptan a los huecos de
jados entre sí por los de la capa inferior) la porosidad disminuye hasta e l 25.95 %, 
según Meinzer (1923a). 

Ejemplos ele acuíferos con este tipo de porosidad son: 

• Depósitos fluvial es. 

• Las fosas tectónicas re ll enas de materiales no consolidados . 

• Los depósitos eólicos. 

• Las ll anuras o «planas» costeras. 

• Los depósitos g lac iares. 
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(A) (B) 

Fig. 2.5. (A) Porosidad alta en medio intergranu lar homogéneo. (B) Porosidad baja por 
heterogeneidad granu lométrica. 

b) Porosidad por fisuración 

Este tipo de porosidad suele ser el característico de las rocas sedimentari as con
solidadas, plutónicas y metamórficas (harcl rock). Como consecuencia ele una serie 
de procesos tectón icos las rocas presentan una red de fis uras de mayor o menor en
tidad y de mayor o menor densidad. Las fisuras no suelen estar distribuidas homo
géneamente en tocio el volumen de la roca en donde generalmente se encuentran zo
nas fi suradas junto a zonas en las que la ausencia de fisuras es total (Foto 2.4). 
Cuando la densidad ele la red de fracturas es muy elevada y homogénea en todo el 
volumen de roca (medio continuo) el comportamiento hiclrogeológico de este tipo de 
rocas puede asimilarse al ele las rocas con porosidad intergranular. La porosidad ele 
este ti po ele macizos rocosos suele ser inferior al 5 %, según Davis ( 1969). 

En las rocas vo lcán icas la porosidad es muy vari ab le (Foto 2.5). Por ejemplo, 
en basa ltos osc ila entre un l % y un 12 % (Schoeller, 1962), mientras que en la 
pumi ta puede ll egar al 87 % si bien la mayoría de los poros no están interconec
tados entre sí, siendo la porosidad por fisuración la que juega el papel más re
levante. 

e) Porosidad por disolución 

Es la porosidad ele los medios kársticos en los que a partir ele pequeñas fisu
ras y planos ele estratificación e l ag ua va disolviendo la roca y acaban por for
marse verdaderas redes ele drenaje tridimensionales por las que pueden circular 
auténticos ríos de agua subterránea (Foto 2.6). 

Los aparatos kársticos, cuando no están muy clesarrollaclos, pueden as imilarse 
a medios fracturados o a medios equi va lentes ele porosidad intergranular. Si no es 
as í, los karst pueden tratarse como sistemas tipo «caja negra» que, a partir ele unas 
entradas de agua a l sistema conocidas , reproducen los hidrogramas ele las surgen
cias reales. 
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Foto 2.4. La fracturación de las rocas conso lidadas crea zonas ab iertas o alteradas por las 
que puede circu lar el agua. El número y tamaño de las fracturas, su grado de conexión, y 
la natura leza y propiedades hidráu licas de su re lleno cond icionan su capacidad de f uncio
nam iento como acuífero. Foto: Viandar de la Vera (Cáceres), 1986. 

Foto 2.5. En los te rrenos volcánicos se sue len superponer materiales muy d iversos (co la
das, piroc lastos, diques, cen izas, vo lcanosed imentarios, etc.). Aparecen conju ntamente ma
ter iales permeab les por poros idad «intergranular» o fisurac ión, impermeables, impermea
bi li zados por la v itr ificación de co ladas suces ivas, etc. Foto: Barranco Draguillo, Teide (Gran 
Canaria), 2003. 
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En casos más complejos pueden presentarse en un mi smo siste ma hidrogeo
lógico más de un tipo de poros idad y la exploración de aguas subterráneas debe 
desa rrollarse de acuerdo con técnicas adecuadas a las características de cada tipo 
de acuífero. E l valor de la poros idad es muy vari able osc ilando generalmente en
tre un ] % y un 30 % (Davi s, 1969). 

Foto 2.6. En rocas so lu bles (ca rbonatos, yesos y otras sa les ) el ag ua crea conductos pro
gresivamente mayores a partir de zonas de debilidad. Las rocas so lubles m ás frecuentes 
son las rocas ca rbonatadas, en las que se crea un paisaje espec ial conoc ido como ka rst, re
presentado en superficie por lap iaces, simas y do linas, y en profundi dad por pozos y ga
lerías. Foto: Collado Ernaz, Be/agua (Navarra), 1992. 

2.4.1.2. Coeficiente de almacenamiento en acuíferos confinados 
y semiconfinados 

E n e l caso de acuífero confinado o semi confi nado el volumen de agua que 
puede liberarse, según la defini c ión de este parámetro, está en re lac ión con los fe
nómenos e lás ti cos que se producen en el s istema como consecuencia de la vari a
ción de la presión in tersti c ial al di sminuir el potenc ia l hid ráuli co. Este hecho, que 
puso de manifiesto por primera vez Meinzer (1928), no supone el vac iado fís ico 

86 



.... 

.. 

de l acuífero (Fig. 2.6). Si e l ni ve l pi ezómetri co alcanzara e l techo de l acuífero 
éste pasaría a ser libre. 

NP INICIAL 

NP FINAL 
1m 

IMPERMEABLE 

ACUÍFERO 

>--------J'··········/Z / ,' 

1m 

Fig. 2.6. Coefi c iente de almacenamiento en un acuífero confinado. 

Su o rden de magnitud está muy condicionado por los valores de los coefi
cien tes de compresibilidad del agua y del acuífero. En la genera lidad de los casos 
sue le estar entre 10-3 y 10-s. Se expresa como: 

S = yb (me · P + a) 

Donde: 

• S es e l coeficiente de almacenamiento (adimensional) . 

• y es el peso específico del agua [ML-21 2] . 

• me es la porosidad eficaz (adimensional) . 

• p es e l módulo de compresibi lidad del agua [L2 M- 1]. 

• a es el módulo de compres ibilidad del acuífero [L2 M- 1T2]. 

• b es el espesor saturado del acuífero [L] . 

También puede considerarse que: 

S = ybmeP + yba 

En donde el primer sumando indica, de acuerdo con las condiciones de la defi
nición de coeficiente de almacenamiento, el volumen liberado como consecuencia de 
la compresibilidad del agua y el segundo corno consecuencia de la del acuífero. 
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El coeficiente de almacenamiento no tiene dimensiones (volumen de agua que 
puede extraerse de un volumen de acuífero iL3/L3]). Para el volumen de agua que 
puede extraerse por unidad de espesor saturado del acuífero se define el coeficiente 
de almacenamiento especifico que vale (Jacob, 1940, 1950; Cooper, 1966): 

(t - __§_ 
' - b 

Donde bes el espesor saturado del acuífero. s·'· tiene dimensiones de [L 1 
]. 

EJEMPLO: Un acuífero confinado tiene 200 m de espesor. Si los coe
ficientes de compresibilidad del agua y del acuífero son 4.76 x 10-9 

m 2/kg y 0.77 x 10-9 m 2/kg respectivamente, y la porosidad eficaz es 
del 6 %, calcular el coeficiente de almacenamiento. 

Aplicando la expresión: 

S = yb (me~+ a) 

S = 1 ooo ~ 200 m (o.06 . 4.76 . 10-9 m
2 

+ 0.77 . 10-9 _i:!l~) = 2.1 . 10-4 

m3 kg kg 

EJEMPLO: Si el acuífero del ejemplo anterior tiene un área aproxi
mada de 980 km2, calcular: 

a) Volumen de agua que puede obtenerse bajando el nivel pie
zométrico una media de 10 m en todo el acuífero. 

b) ¿Qué volumen de agua se debe a la compresibilidad del acu
ífero y qué volumen a la del agua? 

a) El volumen total correspondiente al descenso de 10 m es: 

m2 
VT= 10 m x 980 km 2 x 106 

--
2 

= 9.8. 109 m3 

km 

Esta cifra, multiplicada por el coeficiente de almacenamiento, da 
el volumen total de agua obtenido como consecuencia del abati
miento de nivel de 10 m: 
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V= 9.8 · 109 m 3 x 2,1. 10-4 = 2.06. 106 m3 

b) Partiendo de la ecuación que da el coeficiente de almacena
miento elástico: 

S = yb (me~ + a) 

La parte correspondiente a la compresibilidad del agua: 

S = ybme~ 
5 = 1 000 X 200 X 4.76 · 10-9 X 0.06 = 0.000057 



La parte correspondiente a la compresibilidad del acuífero : 

S = yba 

5 = 1 000 X 200 X 0.77 · 10-9 = 0.00015 

S = (Sag ua + S acu ífero ) = (0.000057 + 0.00015) = 2.1 · 10-4 

Es decir, el volumen de agua obtenido se debe en un 72.5 % a la 
compres ibilidad del acuífero y en un 27.5 % a la del agua. 

2.4.2. El movimiento del agua a través de las rocas 

Desde e l punto de vista científi co la g ran dificultad para la caracteri zac ión de l 
movimie nto de las aguas subterráneas fue la defini ción del vector velocidad en e l 
interior de un medio poroso. En este tipo de med ios los pequeños cana les por los 
que circul a e l aglia son di stintos entre sí en cuanto a forma, tamaño y rugos idad. 
Sería necesario definir, po r lo tanto, para cada uno de e llos, un vector ve locidad 
propio. En e l conjunto de l medio poroso ex istirían infinitos vectores velocidad 
con infinitos módulos, d irecciones y sentidos. E n definitiva e l mov imi ento de l 
agua en los medios porosos sería un fenómeno a leatorio . No sería posible ni la 
cuantificación de cauda les en una determinada direcc ión ni la rea li zac ión de ba
lances. Es te hecho, de raíz e minentemente c ientífica, junto a las ideas sobre e l ori 
gen de las aguas heredadas de los presti giosos sabios de la antigua Grecia, son la 
causa princ ipa l de que la Hidrogeolog ía como c iencia no empiece a desarrollarse 
hasta pasada la mitad de l s ig lo XIX (ver, por ejemplo, Solís, 1990 y M artínez Al
faro, 2004) . 

Esta s ituación permanece hasta 1856 en que Henry Darcy, ingeniero francés, 
enuncia una ley empírica que define e l movimiento de l agua a través de diversos 
tipos de arena. E l caudal c irculante por un tubo ll eno de arena es directamente 
proporciona l a la sección transversa l al flujo y a la pérdida de pote ncial de pre
s ión a lo largo del tubo (Fig. 2.7.) 

- - - - - - - i ó h = ha - hb 

ha - - - - - - - - -

h b 

MEDIO POROSO 

ó l 

Fig. 2.7. Esquema del experimento de Darcy. 
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La constante de proporcionalidad es denominada conductividad hidráulica. 

Donde: 

Q =A· K b.h 
ti! 

• Q es el caudal circulante jl}T 1
]. 

• A es la sección del tubo normal al flujo subterráneo !L2]. 
• K es la conductividad hidráulica !LT 1 

]. 

• b.h es la pérdida de energía que experimenta el agua !L]. 

• t-..1 es la distancia recorrida por el agua a través de la arena !L]. 

El cociente b.hl t-..1 se denomina gradiente hidráulico «i» y representa la pér
dida de energía por unidad ele longitud de camino recorrido que experimenta el 
agua subterránea al circular a través de un medio poroso. 

La conductividad hidráulica se define como el caudal de agua que pasa a tra
vés de una superficie unitaria de acuífero bajo un gradiente hidráulico unidad. 
Tiene dimensiones de [LIT]. Cuando se considera el caudal de agua que pasa por 
una sección de acuífero de base unitaria y altura su espesor saturado se habla de 
transmisividad del acuífero. De las definiciones anteriores se desprende que la 
«transmisividad» es igual a la «conductividad hidráulica» por el «espesor satu
rado» y tiene de dimensiones L2/T. 

T= K · b 

EJEMPLO: Un acuífero tiene un espesor saturado de 50 m y una con
ductividad hidráulica de 20 m/d. Calcular su transmisividad. 

Aplicando la expresión: 

T= K · b 

T = 20 m · 50 m = 1 000 
d 

m2 
d 

La conductividad hidráulica depende tanto de las características del medio 
como de las del fluido. Puede expresarse como: 
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Donde: 

K= Ko y_ 
µ 

• K es la conductividad hidráulica [LT- 1
]. 

• K0 es la permeabilidad intrínseca que vale Cc/2 !L2]. 
• C es la constante que incluye las características de la roca (grado y tipo de 

estratificación, compactación, grado de cementación) [AdimensionaJ]. 
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• des e l tamaño medio de los poros equ ivalente al diámetro de la curva gra-
nulométrica que representa e l paso del peso 50 % de la muestra [L] . 

• y es e l peso específico del agua [ML-21 2]. 

• µes la viscos idad del agua [M1 1L- 1
]. 

K0 engloba las características del medio acuífero por e l que circula e l agua y 
y/µ las del agua. 

2.5. Homogeneidad, heterogeneidad, isotropía y 
anisotropía 

Cuando un med io ti ene las mi smas características de conductividad hidráuli ca 
en todos sus puntos se dice que es homogéneo. Si la conductividad hidráulica es 
la misma en cualquier dirección que se considere, e l medio es isótropo. 

Combinando estas dos propiedades un acuífero puede ser: 

Homogéneo e isótropo: Por ser homogéneo tiene las mismas características 
de cond uctividad hidráuli ca en todos sus puntos y por ser isótropo la conductivi
dad hidráulica no varía con la dirección. La conductividad hidráulica podría re
presentarse, en este tipo de medios, por una esfera del mismo radio en todos los 
puntos del acuífero (Foto 2.7). 

Foto 2.7. En algunos ambientes sed imentarios se puede producir una buena clasificación 
de los componentes só lidos. Estos ambientes originan acuíferos que, a efectos prácticos, 
pueden ser considerados homogéneos e isótropos. Foto : Dunas costeras del Parque Na
cional de Doñana (Huelva), 2000. 
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Homogéneo y anisótropo: Por ser homogéneo las características de conducti
vidad hidráulica serán las mismas en todos sus puntos y por ser ani sótropo la con
ductividad hidráuli ca será di stinta según la dirección que se cons idere. En este 
tipo de medio la conductividad hidráuli ca se puede representar por un e lipsoide 
de tres ejes, que será e l mi smo sea cual sea e l punto que se considere. 

Heterogéneo e isótropo: Por ser heterogéneo las características de conducti 
vidad hidráuli ca serán distintas para cada uno de sus puntos, y por ser isótropo la 
conductividad hidráuli ca no variará con la dirección . La concluct iviclacl hidráuli ca 
vendrá ci ada por una esfera cuyo radio variará según e l punto que se considere. 

Heterogéneo y anisótropo: Por ser heterogéneo tiene distintas características ele 
conductividad hidráulica en cada uno de sus puntos, y por ser ani sótropo la concluc
tiviclacl hidráuli ca varía con la dirección. Para representar la concluctiviclacl hidráulica 
habrá que considerar un elipso ide de tres ejes distintos para cada punto del medio. 

En la naturaleza a escala loca l, sa lvo casos concre tos, como pueden ser, por 
ejemplo, unas arenas de duna, los acuíferos son s iempre he terogéneos y anisótro
pos (Foto 2 .8). S in e mbargo, a esca la reg ional , en la práctica puede as umirse mu
chas veces homogene idad e isotropía al objeto de poder aplicar al acuífero la fo r
mulación matemática necesari a para su caracterización . 
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Foto 2.8. En la m ayo r parte de 
las situaciones, el m edio geo ló
gico por el que circul a el agua 
presenta variaciones espac iales 
de los parámetros hidráulicos de
bidas a la textura (tamaños pre
sentes en el soporte só lido) y a 
la est ru ctura (d ist ribu ción de los 
componentes só lidos). Foto: Riba
tejada (Madrid), 1984. 



2.6. Generalización de la Ley de Darcy 

La Ley de Darcy también puede expresarse en términos de velocidad de fluj o 
(caudal dividido por sección): 

___, ___, 

V = - K. i 

En donde e l signo menos indica que los vectores velocidad y grad iente, aun
que con la misma dirección, tienen sentido contrario. 

Esta velocidad no es con la que rea lmente se mueve e l agua a través del me
dio poroso. La Ley ele Darcy considera que e l fluj o subterráneo puede moverse a 
través de la totalidad ele la sección que atrav iesa. E n realidad e l agua subterránea 
solo puede moverse a través de los huecos que dejan entre sí los elementos só li 
dos que constituyen e l acuífero. Es decir, e l área atravesada rea lmente por el fluj o 
será (Fig. 2.8): 

(a) Q = V x A 

L L 

Fig . 2.8. Flujo a través de una secc ión en (a) medio libre (b) med io poroso. 

Siendo A e l área que considera la Ley de Darcy y me la porosidad eficaz. De 
acuerdo con esto, la ve loc idad con la que realmente se mueve el flujo subterráneo 
será: 

___, 
V 

Donde v es la velocidad dada por la Ley ele Darcy. 
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Puesto que la porosidad eficaz es siempre inferior a la unidad, el agua subte
rránea se mueve realmente a una velocidad mayor que la ciada por la Ley de 
Darcy. 

Considerando un medio anisótropo, se puede descomponer el vector velocidad 
según sus tres componentes cartesianas, y quedaría: 

-: = }" oh 
l _, "x OX 

__ , = K oh 
V" ,. . o.v 

_, oh 
v.=K.-. .. oz. 

Que se conoce como la expresión ele la Ley de Darcy generalizada. 

El cumplimiento de la Ley ele Darcy exige que exista una relación lineal en
tre velocidad y gradiente hidráulico (Hubbcrt, 1956). El parámetro que mide esta 
linealidad (flujo laminar) es el número de Reynolds (Streeter, 1962): 

_, 

Re= 
Ví1. d. 

µ 

Cuando la velocidad real del flujo 1711 se mide en cm/s; el diámetro medio de 
los poros o fisuras ele la roca d, en cm; la densidad del agua p, en g/cm3; y la vis
cosidadµ, en dinas· s/cm2, para valores ele R" inferiores a 4, la velocidad del flujo 
y el gradiente hidráulico se relacionan linealmente, el flujo es laminar y es válida 
la Ley ele Darcy. Para valores ele R" mayores de 1 O el flujo es turbulento y la Ley 
ele Darcy no es válida. Para valores del número de Rcynolds entre 4 y 1 O puede 
asumirse el error de admitir flujo laminar y se puede considerar que la Ley ele 
Darcy es «aplicable». 

En la práctica puede asumirse que la Ley ele Darcy es aplicable en la prác
tica totalidad de los medios con porosidad intergranular y en la mayoría de los 
medios fisurados en los que el grado de fracturación permita su asimilación a 
medios intergranulares. Si el medio es discontinuo el problema se complica 
puesto que el agua sólo circula por las fracturas y la capacidad de transmisión de 
agua depende de la densidad de fracturación, ele la orientación y buzamiento de 
las fracturas, del grado de conexión, de la apertura de las fracturas, de la homo
geneidad en el tamaño de las fracturas y de la rugosidad de las parceles de la 
fractura. En estos casos hay que acudir a leyes más complejas, del tipo de la Ley 
cúbica; ver, por ejemplo, Doménico y Schwartz, 1990. En los medios permea
bles por disolución -la mayoría de los acuíferos kársticos- se da con frecuencia 
la existencia de flujos turbulentos por lo que la aplicación de la Ley de Darcy re
sulta problemática. 
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2.7. El agua en la zona no saturada 

La zona no saturada se extiende desde la superficie del terreno hasta la su
perficie freática. El comportamiento hidrogcológico de esta zona está condicio
nado por el grado de saturación de los poros. 

2. 7 .1. La energía del agua en la zona no saturada 

En la zona no saturada el agua se encuentra sometida, por una parte, a la ac
ción de la fuerza de la gravedad que tiende a que se desplace hacia zonas más 
profundas, y por otra parte, a una serie de fiwrzas de retención, que tienden a fi
jar sus moléculas al terreno. Será el balance entre ambas, en cada punto del te
rreno, el que determine si el agua desciende o queda retenida en un determinado 
lugar, y también el camino a recorrer (Childs, 1967). 

La fuerza de la gravedad da lugar a una energía denominada potencial graví
metrico, de valor: 

Ec; = mgz 

• m es la masa de agua [M]. 

• g es la aceleración de la gravedad [LT-2]. 

• z es la cota con respecto a un plano de referencia [L]. 

Las fuerzas de retención son la suma de las fuerzas de adsorción, las fuerzas 
capilares y las.fuerzas osmóticas. A la energía con la que todas estas fuerzas tien
den a fijar el agua al terreno se le denomina potencial de succión. 

Las fuerzas de adsorción son consecuencia del carácter di polar de la molé
cula de agua y de la descompensación eléctrica existente en la superficie de los 
coloides (partículas de arcilla que como consecuencia del lavado del terreno han 
perdido los cationes quedando su superficie cargada negativamente). Son fuerzas 
electrostáticas que retienen a las moléculas de agua formando una película sobre 
la superficie de los coloides. A la energía consecuencia de estas fuerzas se le de
nomina potencial de adsorción. 

Dentro de la zona vadosa, en las proximidades del nivel freático y cuando 
cesa el flujo descendente, se produce un efecto conocido en física con el nombre 
de capilaridad. La existencia de poros de muy pequeño diámetro implica un as
censo del agua procedente de la zona saturada a través de ellos dando origen, in
mediatamente por encima del nivel freático, a lo que se llama franja capilm: El 
fenómeno de la capilaridad es directamente proporcional a la tensión superficial 
entre el agua y el aire contenido en los capilares y a la atracción molecular entre 
el agua y las paredes de la fase sólida. Es inversamente proporcional al peso es
pecífico del agua y al radio del capilar. Como consecuencia de la capilaridad, la 
presión en esta zona es inferior a la atmosférica. Las fuerzas capilares originan el 
potencial capilar. 
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En terrenos muy salinos las moléculas de agua sufren una atracción por parte 
de la fase sólida que tiende a igualar la concentración en sal con la fase líquida. 
Este fenómeno es conocido con el nombre de potencial osmótico, que puede no 
existir, o ser despreciable, si la salinidad no es muy alta. 

A la suma del potencial de adsorción y del potencial capilar se le denomina 
potencial mátrico o potencial matricial, y es igual al potencial de succión cuando 
el efecto del potencial osmótico es despreciable. 

El potencial de succión tiende al equilibrio de las fuerzas electrostáticas entre la 
fase sólida y la fase líquida. Corno consecuencia de ello disminuye al aumentar el 
grado de saturación en los poros de la fase sólida. Si el grado de saturación aumenta 
continuamente llegará un momento en el que el potencial succión sea inferior al po
tencial gravimétrico dando lugar a una circulación de agua (agua gravifica). Si el 
proceso tiene entidad suficiente el agua alcanzará la zona saturada, incrementando 
el volumen allí existente. Es el modo de recarga de muchos acuíferos. 

De acuerdo con esto, la energía del agua en cualquier punto de la zona no sa
turada es la suma, teniendo en cuenta los signos, del potencial de succión y el po
tencial gravimétrico. En la mayoría de los casos el potencial osmótico será des
preciable y entonces se podrá decir que la energía del agua en cualquier poro de 
la zona no saturada será la suma del potencial mátrico y del potencial gravimé
trico, teniendo en cuenta el signo de ambos. 

En donde \Jf(8) es el potencial mátrico que, como se acaba de comentar, de
pende del contenido ele agua en la zona no saturada 8 (8 es la relación volumé
trica entre el agua y la zona no saturada)Se mide en volumen ele agua contenido 
en un volumen de zona no saturada deté1:h1inado !UL--3]. 

El potencial mátrico puede medirse experimentalmente como una presión, P111 , 

mediante tensiómetros instalados en la zona no saturada (Foto 2.9). Puede expre
sarse en unidades de presión (unidades de fuerza/unidades de superficie), en at
mósferas, en bares, en pascales o en longitud de la columna de agua equivalente 
( 1 atmósfera= 1 O m de altura de agua = 105 pascales). 

El potencial gravimétrico puede expresarse por unidad ele volumen de agua: 

Ec; = p · g · z 

siendo p la densidad del agua IML 1 J. 

Por tanto, quedaría: 

Dividiendo por p · g: 
p 

Q) = __ 111_ + z 
p·g 
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Foto 2.9. Los tensiómetros, en sus diversas variantes, son instrumentos muy utilizados 
pa ra la ca racte ri zación in situ de l estado hídri co de la zona no saturada . Miden el potencial 
tota l del ag ua (potencial matricial y potencial grav itacional respecto a la superficie del te
rreno) a la profun didad a la que se sitúa la cápsu la porosa. 

O lo que es lo mismo: 

<l> = h/11 + z 

Esto expresa el potencial hidráulico en la zona no saturada como suma del po
tencial de presión (potenc ial mátrico en unidades de longitud) más la cota del 
punto en que se mide con respecto a un plano de referencia. 

Van Genuchten ( 1980), entre otros, definió la curva característica suelo-agua 
como la relac ión entre el potencial mátrico h/11 y e: 

En una curva «tipo», como la de la figura 2.9 puede apreciarse como cuando 
el contenido de agua en el suelo corresponde a la humedad residual no elimina
ble del terreno en condiciones naturales, relación volumétrica e,., pequeños incre
mentos del volumen de agua en los poros suponen fuertes disminuciones del po
tencial mátrico h111 (en valor absoluto, puesto que el signo menos indica que las 
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Fig. 2.9. Curva de retención de agua en la zona no saturada en fun ción del potencial 
mátrico o potencial de pres ión (Van Genuchten, 1980). 

fuerzas son de retención). Al alcanzar e un determinado valor (en la gráfi ca ejem
plo en torno a - 103 cm), la di sminución del potencial mátrico es mucho más 
suave. Al alcanzarse un contenido de agua en el suelo próximo a la saturación, re
lación volumétrica en vuelve a ocurrir que pequeñas variaciones en el contenido 
de agua implican fuertes variaciones en el potencial mátrico. 

Este tipo de curvas son propias para cada tipo de terreno puesto que el conte
nido en agua depende tanto de la textura (heterogeneidad u homogeneidad de la 
granulometría) como de su estructura (di sposición re lativa de los c lastos entre sí) , 
por lo que se suelen denominar curvas características. Además se obtienen ex
perimentalmente, para un mi smo terreno, curvas diferentes si los valores se mi den 
para un cic lo de secado o para un cic lo de humedecimi ento. Este fe nómeno, lla
mado histéresis, es consecuencia de la geometría de los poros, de que los menis
cos entre e l agua y los poros son di ferentes du rante el llenado y durante el va
ciado, y de la influencia de los gases ex istentes en los poros sobre el frente de 
avance del agua durante los procesos de ll enado (Fig. 2. lü). 

La relación entre 8 y e l potencial mátrico hay que obtenerl a en laborato ri o 
mediante pares de valores para una seri e ele pres iones caracterís ti cas. Con este 
método no se obtiene una relación continua entre ambos parámetros, por esto se 
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Fig . 2.10. Ciclo secado-saturac ión en la zona no saturada y fenóm eno de histéresis. 

suele recurrir a fórmulas empíricas. Una de las más conocidas es la de Van Ge
nuchten ( 1980), que da la s iguiente re lación empírica entre 8 y e l potencial má
trico: 

en la que: 

e .. - e,. e= e,+ ---.,------
[ 1 + (ex hv 1 )"] '" 

1 
n = ---

1-m 

hd es e l potencial mátri co para el que comienza e l drenaje grav itac ional. 

Los parámetros de esta fó rmula, en cada caso, han de proceder de la curva ca
racterísti ca de l suelo (potenc ia l mátri co-8) que ha de ser obtenida a partir de me
didas ex perimentales: 

e., es la re lac ión volumétrica correspondiente a un potencial mátrico de O. 
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8, es la relación volumétrica correspondiente a un potencial mátrico de 
-15 000 cm. 

m vale: 

1 - 0.5755 

s" 
0.1 0.025 

+ -2- + --.J-

s" s" 
cuando s" > 1 

S es la pendiente de la curva potencial mátrico-8 en el punto P que corres
ponde a: 

8 = 8, + 8, 
p 2 

S se calcula gráficamente a partir de la curva experimental. 

2.7.2. El flujo del agua en la zona no saturada 

La ley que define el flujo del agua en la zona no saturada es conocida como 
la Ley de Buckinghan y fue expresada en su forma actual por Richards (1928): 

En donde : 

a <l) 
q = -K('!f). -

ª' 
• q es el flujo de agua a través de la unidad de superficie [L1T-1L-2] 

• K('lf) es la conductividad hidráulica [LT- 1
]. 

• a<}) es el gradiente, es decir la variación de la energía total del agua a lo 

ª' largo del camino recorrido. 

El signo menos indica que el flujo tiene el sentido de los potenciales decre
cientes, opuesto al gradiente. El paralelismo con la Ley de Darcy es evidente. 

La conductividad hidráulica tiene el mismo sentido físico que en la zona sa
turada: facilidad con la que el agua circula a través del medio. Puesto que la cir
culación del agua sólo es posible por las zonas saturadas en el interior de cada 
uno de los poros, la conductividad hidráulica en la zona no saturada va a ser fun
ción de 8. Puesto que el potencial mátrico también depende de 8, en definitiva la 
conductividad hidráulica dependerá del potencial mátrico (aumenta con la dismi
nución del potencial mátrico ). 
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Van Genuchten ( 1980) también proporciona una función que relaciona el va
lor de la conductividad y el contenido de agua en el terreno. Viene ciada por: 

Donde: 

• K(8) es la conductividad hidráulica función ele 8. 

• K.1 es la conductividad hidráulica para el medio totalmente saturado. 

• m es el parámetro definido para la curva característica. 

s" = e - e 
ex - 8, 

También puede expresarse en función del potencial ele presión (potencial má
trico expresado en unidades ele longitud): 

{ 1 (ah)" 111 + (cxh)"J-111 )2 K(h) = K.1 --------10--~-[ 1 + (ah)"]'" -

K(h): conductividad hidráulica en la zona no saturada para un potencial ele 
presión h. 

m, n, ex: parámetros de Van Genuchten. 

La ecuación de la continuidad expresa, para un intervalo de tiempo determi
nado, que las entradas de agua menos las salidas de agua han de ser igual a la va
riación del volumen de agua almacenado en la zona no saturada: 

ae = -( dq, + dq\' + dífc ) 
di dX dy dZ 

Richard ( l 928), a partir de esta ecuación y de la de Buckinghan, obtiene la 
ecuación del flujo en la zona no saturada: 

~~ = V' [K(\jf)V'<P] 

que para flujo exclusivamente vertical, se simplifica notablemente: 

ae = ji_ (K(\Jf) a<I) ) _ aK(\Jf) 
di dZ dZ dZ 

1()1 



LA ECUACIÓN GENERAL 3 
DE FLUJO SUBTERRÁN~O 

Y SU RESOLUCION 



.... 

.... 

CONTENIDO GENERAL DEL CAPÍTULO 

Definida la Ley de Darcy y utilizada para aplicar e l principio de conservación 
de la masa a un e lemento de acuífero, se deduce en este capítulo la ecuación ge
neral del.flujo subterráneo , tanto para régimen permanente (potencial constante 
a lo largo del tiempo) como para régimen transitorio (potencia l variable a lo 
largo del tiempo). 

Se definen las condiciones de contorno necesarias para obtener so luciones 
particulares de esta ecuación y se indican los métodos de resolución de la misma: 
redes de flujo, soluciones analíticas y métodos numéricos. 

3.1. La ecuación general del flujo en régimen transitorio 
y en régimen permanente 

Consideremos un pequeño e lemento de un acuífero, de dimensiones dx, dy y 
dz, orientado en e l espacio según unos ejes cartesianos X, Y,Z (Fig. 3.1 ), y apli 
quemos el principio de conservación de la masa (entradas de masa de agua me
nos sa lidas igua l a variación de masa en el almacenam iento del elemento). 

cly 

M, 

d/ 

y 

z 

t 

dx Fig. 3.1. Balance de masa en 
un elemento diferencial de acuí
fero. 
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La masa de agua que entrará en ese elemento de acuífero en un instante dt, 
según la dirección del eje X, se puede expresar como el volumen de agua que en
tra en ese instante (sección por velocidad y por tiempo), multiplicado por la den
sidad del agua. 

__, 
M, = dy · dz · v, · p · dt 

en donde: 

• dy · dz es la sección perpendicular al flujo [L2]. 

• V', es la velocidad del flujo en la dirección del eje X [LT- 1
]. 

• pes la densidad del agua [ML 1 ]. 

• dt es el intervalo de tiempo considerado [T]. 

En ese mismo instante por la cara opuesta, separada de la anterior dx, sale el 
volumen de agua: 

-) 

Mx+dx = dy · dz · Vr+dx · p · dt 

La diferencia entre la masa que entra por una cara del elemento y la que sale 
por la opuesta ha de ser igual, para que se cumpla el principio de conservación de 
la masa, a la variación en el almacenamiento en esa dirección. La diferencia se 
calcula aplicando la fórmula de Taylor. Despreciando los términos superiores a la 
primera derivada queda: 

__, __, 
1 av, av, 

!J.M = !J. V. · p = - · - · dx · dy· · dz · p · dt = -- · dx · dv · dz · p .\ .\ 1 ! ax ax . 

Considerando un volumen unitario, dx · dy · dz = 1, un tiempo unitario, dt = 1, 
y eliminando p de ambos miembros de la ecuación: 

a-V, 
!J.V,. = --. ax 

Teniendo en cuenta la Ley de Darcy, 

__, _ K ah 
Vx - ax 

y considerando medio homogéneo e isótropo quedaría: 
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Haciendo un razonamiento semejante para las otras dos direcciones del espa
cio, tendremos: 

Sumando las tres expresiones queda: 

( 
(J2h + (J2h + (J2h ) . K = 11 V 
Jx2 (1y2 az2 

Esta ecuación representa un balance de flujos de agua en la unidad de tiempo 
en el elemento unitario de acuífero que hemos considerado. El término de la iz
quierda representa las entradas menos las salidas de agua y el término de la dere
cha la variación del volumen almacenado, que puede expresarse: 

Siendo s·· el coeficiente de almacenamiento específico por tratarse de un ele
mento de acuífero de espesor unidad. Al ser el úrea de la base del elemento de 
acuífero también la unidad, el producto: 

expresa el volumen de agua que gana o pierde el elemento de acuífero unitario 
considerado según varía el potencial hidráulico a lo largo del tiempo. 

Podemos poner entonces: 

( 
a

2
11 + a

2
h + a

2
h ) . K = s·· ah 

ax2 ay2 az2 di >, 

Que es la ecuación general del flujo en régimen transitorio o no estaciona
rio (h varía a lo largo del tiempo) en medio homogéneo e isótropo. 

Si el medio es homogéneo y anisótropo la ecuación general del .flujo en ré
gimen transitorio se expresa: 

K . a
2
h + K . a2

11 + K . a
2

11 = 5... ah 
X dX2 \' dy2 ; dZ2 df 

Si el medio es heterogéneo y anisótropo es necesario recurrir al tensor de 
conductividad hidrúulica para definir las características de este parúmetro en cada 
punto. 
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Si el régimen es permanente o estacionario, h es constante a lo largo del 
tiempo. Por lo tanto se anula su derivada con respecto al tiempo, quedando la 
ecuación general del .flujo en este caso: 

3.2. La resolución de la ecuación general del flujo 

La ecuación general del flujo subterráneo es una ecuación diferencial en deri
vadas parciales de segundo orden que admite infinitas soluciones. Dicho de otro 
modo puede aplicarse a la inmensa mayoría de los sistemas hidrogeológicos, en 
concreto a todos aquellos a los que se pueda aplicar la Ley de Darcy. 

La resolución de un problema concreto a partir de la ecuación general del 
flujo subterráneo exige la definición de las características particulares ele ese sis
tema ele flujo subterráneo, conocidas corno sus condiciones de contorno, inclu
yendo su geometría (forma y dimensiones) y su relación con las unidades hidro
geológicas y otros elementos adyacentes. 

Existen tres tipos de condiciones de contorno (Reilly, 2001 ): 

• Potencial impuesto, condición ele contorno ele primera clase o ele Dirichlct. 
En este tipo de límite el potencial se conserva constante a lo largo del 
tiempo. Si el potencial es el mismo en todos los puntos del contorno, cons
tituye una línea, una superficie equipotencial. Suele estar asociado a con
tactos entre el acuífero y masas ele agua de importancia: lagos, mares, ríos 
caudalosos, etc. (Foto 3.1 ). 

• Flujo impuesto, condición de contorno de segunda clase o de Neumann. 
Existe un flujo de agua definido que sale del acuífero o penetra en él. Este 
flujo puede ser nulo en el caso del contacto entre el acuífero y una unidad 
impermeable. Las divisorias de aguas también se ajustan a este tipo de con
dición de contorno. 

• Flujo condicionado por el valor del potencial hidráulico, condición de 
contorno ele tercera clase o de Cauchy. Se aplica a las entradas y salidas de 
agua del acuífero a través de capas serniconfinantes que lo separan de otra 
fuente de recarga externa. El flujo que sale del acuífero o penetra en él de
pende de la diferencia de potencial entre el acuífero y la fuente externa, de 
la conductividad hidráulica vertical del acuitardo o capa semiconfinante, de 
su extensión superficial y de su espesor. 

Una vez establecidas las correspondientes condiciones de contorno, Ja solu
ción de Ja ecuación general del flujo es única y corresponde al problema que se 
ha planteado. 
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La resolución de la ecuación general del flujo puede abordarse de tres mane

ras diferentes: 

• Gráficamente. 

• Analíticamente. 

• Numéricamente. 

Foto 3.1. Si el nivel del agua no varía significativamente, las grandes masas de agua su
perficial (lagos, mares, embalses) pueden ser consideradas como condiciones de contorno 
de potencial constante . Foto: Embalse de Camporredondo (Palencia), 2000. 

3.2.1. Resolución gráfica de la ecuación general de flujo 

La resolución gráfica de la ecuación general del flujo sólo es aplicable en ré
gimen permanente (se trabaja sobre representaciones gráficas de la situación del 
acuífero en un tiempo determinado). Es conocida con el nombre de método de las 
redes de flujo. 

3.2.1.1. Definición de red de flujo 

La Ley de Darcy permite definir un vector velocidad que es la resultante de 
todos los vectores velocidad que podrían definirse para cada uno de los poros en 
la zona considerada. 

Llamaremos línea de corriente a la línea que constantemente es tangente al 
vector velocidad definido en un medio poroso a partir de la Ley de Darcy. Mate-
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máticarnente sería la envolvente del vector velocidad. Una trayectoria sería una 
línea, más o menos tortuosa, que constituiría el lugar geométrico de las sucesi
vas posiciones de una partícula de agua en su movimiento a través de un medio 
poroso. 

Superficies equipolencia/es (en sistemas tridimensionales) o líneas equipo
lencia/es (en sistemas uni o bidimensionales), son el lugar geométrico de los pun
tos que tienen e l mismo potencial hidráulico. Se trataría de superficies o líneas en 
las que el agua subterránea tiene la misma energía en todos sus puntos. 

El gradiente hidráulico indica la dirección en la que se produce el máximo 
cambio de energía entre cada dos equipotenciales. Por lo tanto es perpendicular a 
las equipotenciales (camino más corto entre ellas). Corno, según la Ley de Darcy, 
-; 

v = -K i, el vector velocidad y el vector gradiente son paralelos entre sí, el vector 
velocidad también será perpendicular a las equipotenciales. Puede concluirse que 
líneas de corriente y equipotenciales son perpendiculares entre sí. Para ello el me
dio ha de ser homogéneo e isótropo. 

En un acuífero homogéneo e isótropo, líneas de corriente y equipotenciales cons
tituyen una malla ortogonal que se llama red de flujo. Será bi o tridimensional de 
acuerdo con el sistema de flujo. La red de flujo define el movimiento de las aguas 
subterráneas puesto que las líneas de corriente van en la dirección perpendicular a las 
equipotenciaies y en el sentido de los potenciales decrecientes (Fig. 3.2a). 

Las redes de flujo permiten también el tratamiento cuantitativo del sistema hi 
drogeológico sin más que aplicar la ley de Darcy a la malla definida. 

Se denomina tubo de flujo a la porción de acuífero limitada por una serie de 
líneas de corriente que pasan por un contorno cerrado. La propiedad esencial de 
los tubos de flujo es que el caudal que circula por ellos se conserva constante 
(Fig. 3.2b). 

ho 

/ 
Tubos / 
de flujo 
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Lineas de 
corri ente 

Equipotenciales 
de va lor hx 

h2 < h1 < ho 

Fig. 3.2a. Red de flujo en 
medio homogéneo e isótropo: 
las líneas equ ipotenciales y de 
corr iente son perpendiculares 
entre sí. Las líneas de 
corr iente tienen el sentido de 
los potencia les decrecientes. 
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Fig. 3.2b. Tubo de flujo. El cauda l Q se conserva constante en el interior. 

Sea el tubo de flujo de la figura 3.3 definido por dos líneas de corriente en un 
sistema bidimensional homogéneo e isótropo de conductividad hidráulica K y en 
el que la distribución de energía del agua subterránea en su interior viene definida 
por las equipotenciales h 1 y h2 , siendo h 1 > h2• 

Aplicando la Ley de Darcy se puede calcular el caudal circulante en la sec
ción intermedia definida entre las dos equipotenciales: 

Donde: 

11h 
Q=a·b·K·-
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• Q es el caudal circulante por el tubo de flujo [L311
]. 

• a es el ancho del tubo de flujo [L]. 

• b es el espesor del tubo de flujo [L]. 
• K es la conductividad hidráulica del medio [L1 1

] . 

• 11h es la diferencia de potencial hidráulico (h 1-h2) [L]. 

• 111 es la distancia entre las dos equipotenciales [L]. 

Este caudal será el mismo en cualquier sección del tubo de flujo perpendicu
lar a las líneas de corriente. Si aumenta la sección disminuye la velocidad de fl ujo 
y viceversa, pero el caudal siempre es constante. 

h1 

Fig. 3.3. Caudal circulante por un tubo de flujo de espesor unitario. 
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Si dibujamos la red de flujo cuadrada (a= !'!.!) quedará: 

Q=h·K·l'!.h [L3T 1] 

y para un tubo de flujo de espesor unitario: 

Q=K·l'!.h 

Obsérvese que las dimensiones siguen siendo las de un caudal puesto que 
h = 1 [LJ. 

Por lo tanto podemos decir que en una red de flujo cuadrada y de e~pesor 
unitario, el caudal circulante es independiente del tamaiio de la malla, y que 
por todos los tubos de flujo de la red circula el mismo caudal. 

Esta propiedad de las redes de flujo cuadradas es muy importante pues faci
lita en gran medida el tratamiento cuantitativo de la resolución de los problemas 
hidrogeológicos. 

3.2.1.2. Obtención de una red de flujo en un medio homogéneo 
e isótropo 

Para dibujar una red de flujo en primer lugar hay que definir las condiciones 
de contorno del problema, esto es, hay que definir desde el punto de vista hidro
geológico la naturaleza de los contactos entre la zona del problema y las adya
centes a ella. La base principal de partida es que el régimen es estacionario y que 
por lo tanto, en cada punto del sistema, el potencial hidráulico se conserva cons
tante a lo largo del tiempo. 

Como límites de potencial impuesto (Dirichlet) normalmente se pueden pre
sentar: 

Contacto con grandes masas ele agua (mares, lagos) cuyo nivel es el mismo a 
lo largo de todo el contacto. Debe tratarse como una equipotencial de valor igual 
al potencial hidráulico. 

Contactos definidos por líneas en las que el potencial es distinto en cada uno 
ele sus puntos pero es conocido. Es el caso ele los niveles freáticos en los perfiles 
hidrogeológicos, los ríos, cte. Cada equipotencial debe cortar a estos límites en el 
valor del potencial correspondiente. Estos límites constituyen líneas de corriente 
si las equipotenciales son perpendiculares a ellos. 

Como condiciones de contorno de flujo impuesto (Neumann) pueden presen
tarse: 

Límites de recarga o descarga de caudal conocido. Los vectores velocidad que 
definen el flujo subterráneo son constantemente perpendiculares a este tipo de 
bordes, que por tanto deben ser tratados como líneas equipotenciales. 
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Los límites ele flujo nulo (límites impermeables) deben ser tratados como lí
neas ele corriente puesto que cualquier partícula ele agua que los alcance se mo
verá sobre ellos siguiendo una línea de máxima pérdida ele energía, es decir, una 
línea de corriente. 

El tercer tipo ele condiciones de contorno, flujo ele entrada o salida por varia
ción del potencial a lo largo del tiempo, no puede ciarse en este caso puesto que 
el sistema está en régimen permanente y el potencial hidráulico es, por tanto, 
constante en el tiempo. 

Las condiciones ele contorno impondrán, según se ha visto, las primeras equi
potenciales, líneas de corriente y puntos ele potencial conocido del sistema. A par
tir de ahí se trata de ir dibujando alternativamente nuevas líneas de corriente y 
equipotenciales formando una malla cuadrada. El concepto ele «Cuadrada» hay 
que tornarlo en sentido amplio. Se trata de cuadrados curvilíneos que a veces pue
den tener tres o más de cuatro lados. 

Como criterio general se puede aceptar que una malla es cuadrada cuando los 
ángulos de las celdas son rectos y sus diagonales también se cortan en ángulo 
recto. La práctica en el dibujo de redes de flujo es la única forma ele adquirir la 
destreza necesaria. 

EJEMPLO: La figura 3.4 corresponde a un perfil hidrogeológico trazado 
perpendicularmente a las isopiezas que refleja la descarga de un ma
nantial. El perfil tiene una anchura unitaria y una longitud de 2 000 m. 
Dibujar manualmente la red de flujo. Calcular el caudal que propor
ciona al manantial el mencionado perfil. La conductividad hidráulica es 
de 10 m/d. 

SUPERFICIE FREÁTICA 
1 OOOm ¡t---------------~ 

Manantial 
750m 

Om'----------------------------~ 

Fig. 3.4. Perfil hidrogeológico perpendicular a las isopiezas. 
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La representación gráfica vendría dada por la figura 3.5. 

SUPERFICIE FREÁTICA 
1000 m ¡r-------------/ ----

886.5 m 

977.3 m 
909.2 ITI 

om~-----------~9_54_.6_m ____ ~_93_1_.9 _m ______ ~ 

Salto total de potencial : 250 m 
Número de sa ltos parciales: 11 
Salto ent re equipotenciales: 250/11 = 22.7 m 
Número de tu bos de flujo: 6 

Caudal por tubo de flujo: 

q = Kllh = 10 X 22.7 = 227 m3/d 
Caudal circulante por el perfil (por m de anchura): 

q = 6 X 227 = 1 362 m3/d 

Fig. 3.5. Red de flujo. 

3.2.1.3. Redes de flujo en medios heterogéneos y anisótropos 

En medios heterogéneos hay que tener en cuenta que cuando una línea de co
rriente pasa de un medio de mayor conductividad hidráulica a otro de menor con
ductividad hidráulica, se refracta acercándose a la normal. Por el contrario cuando 
una línea de corriente pasa de un medio de menor conductividad hidráulica a otro 
de mayor conductividad hidráulica, se refracta alejándose de la normal (Hubbert, 
1940) (Fig. 3.6 y Foto 3.2). Cuantitativamente puede expresarse: 

KM tg ªM 
= 

Klll tg (XIII 

Donde: 

• KM es la conductividad hidráulica del medio más permeable. 

• K111 es la conductividad hidráulica del medio menos permeable. 

• a.111 es el ángulo de incidencia de la línea de corriente en el medio de menor 
conductividad hidráulica. 

• aM es el ángulo de incidencia en el medio de mayor conductividad hi
dráulica. 

El trazado manual de una red de flujo en un medio heterogéneo es mucho más 
laborioso que en medio homogéneo e isótropo. Si el medio además es anisótropo 
el problema, lógicamente, se complica mucho más. 
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... 

Línea de 
corri ente 

KM > Km 

KM 

Km 

KM 

Fig. 3.6. Refracción de una línea de co rri ente en medios de dist inta permeabilidad. 

Foto 3.2. Cuando el flujo subterráneo se encuentra con un contacto entre formaciones, pa
sando el agua de un medio más permeable a otro menos permeab le (caso de la fotografía, 
en el que arenas y gravas de una terraza fluvial se superponen a materiales arcósicos), las lí
neas de fluj o sufren una «refracción». Si el contraste de permeabilidades es muy grande, el 
límite puede comportarse prácticamente como impermeab le, circu lando el agua a favor del 
m ismo. Foto: R-5 en km 95 (Toledo), 1992. 
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En la práctica, partiendo de un medio heterogéneo y ani sótropo, se puede ll e
gar a un medio homogéneo e isótropo realizando una serie de transformaciones 
no muy complicadas. Una vez obtenido el medio homogéneo e isótropo equiva
lente se puede trazar en é l la red de flujo y realizar su interpretación cualitativa y 
cuantitativa. Los resultados obtenidos se pueden aplicar directamente al medio 
original. 

3.2.1.4. Transformación de un medio heterogéneo y anisótropo 
en un medio homogéneo y anisótropo 

Un medio heterogéneo y anisótropo puede representarse por «n» unidades, es
tratificadas, anisótropas y de diferentes características de conductividad hidráulica 
cada una de ellas. 

Transformar este medio en homogéneo y anisótropo ex ige calcular una con
ductividad hidráulica vertical equivalente a las n verticales y una conductividad 
hidráulica horizontal equivalente a las n horizontales. 

Comencemos por calcular la conductividad hidráulica vertical equivalente. 
Para ello hacemos circular un caudal Q conocido en la dirección de la conducti
vidad hidráulica vertical a través de una sección A igual para todo el conjunto de 
unidades hidrogeológicas (Fig. 3.7). 

~1----lj -- - -- -- ~;1 l~ 
Ki 

K2 

C. ln Kn 

Fig. 3.7. Cálculo de la permeabilidad vertica l equivalente. 

La pérdida de energía total que experimenta el agua al atravesar el conjunto 
de unidades será la suma de la energía que pierde al atravesar cada una de ellas. 

De la Ley de Darcy se tiene: 
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Donde: 

• f),h es la pérdida total ele energía [L]. 
• Al es la suma de los espesores ele cada una de las capas ele la muestra [L]. 
• Q es el caudal circulante [L3T- 1J. 
• A es la sección normal al flujo [L2J. 
• K,. es la conductividad hidráulica vertical equivalente [LT 1]. 

La pérdida de energía en cada una de las unidades hidrogeológicas será: 

. Ah 1 =-= 
Al 1 • Q 

K1 ·A 
en la unidad « 1 » de espesor Al 1 y ele conductividad hi
dráulica vertical K1 

. Ah2 = 
Al2 . Q 

K2 ·A 
en la unidad «2» ele espesor Al2 y ele conductividad hi
dráulica vertical K2 

• 

• Ah,, = Al,, · Q 

K,,·A 
en la unidad «n» de espesor Al,, y ele conductividad hi
dráulica vertical K,, 

sumando: 

~, . Q ~, Al¡ . Al · Q 
L Ah = - L = Ah = ---

1 " A 1 K¡ K"·A 

Con lo cual, la conductividad hidráulica vertical equivalente sería: 

K = Al 
\' ,, "l I LJ..,, 

K,, 

Para el cálculo de la conductividad hidráulica horiwntal equivalente se hace 
circular el agua en la dirección horizontal y se aplica, como en el caso anterior la 
Ley de Darcy (Fig. 3.8). 

En este caso el agua experimenta la misma pérdida de energía en su recorrido 
por cualquiera de las capas que integran el medio. El caudal total circulante hori
zontalmente, a través del medio, será: 

Siendo: 

Ah 
Q = a · b · KH · -

Al 

• Q caudal circulante en la dirección horizontal [LT-3]. 

• a anchura ele las capas (la misma para todas) [L]. 
• b espesor saturado total (suma del espesor saturado de todas las capas) [L]. 
• K11 conductividad hidráulica horizontal equivalente [LT-1]. 

• Ah pérdida ele energía (la misma para tocias las capas) [L]. 
• Al camino recorrido por el flujo subterráneo [LJ. 
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I 

i 

Q - _J 
-

~ 

Li l 

Lib1 

Lib2 

... 

Libn 

Ki 

-
K2 

. .. 
Kn 

ó h I l Q --

Fig. 3.8. Cá lcu lo de la permeab ili dad horizonta l equ iva lente. 

El caudal circu lante por la primera capa sería: 

en donde b1 es el espesor saturado, y K 1 la conductividad hidráulica de la primera 
capa. 

E l caudal circulante por la segunda capa sería: 

en donde b2 es el espesor saturado, y K2 la conductividad hidráu lica de la segunda 
capa. 

Y por la capa n: 

fih Q11 = a · b11 • K 11 • --

fil 

en donde b11 es el espesor saturado, y Kn la conductividad hid rául ica de la ené
sima capa. 

La suma de todos estos caudales será el caudal total: 

fih 1/ fih 
a · ---¡;¡ · ~ b; K; = a · fil · b · KH 

y la conductividad hidráu lica horizonta l equivalente será: 
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Puesto que la transmisividad es igual a la conductividad hidráulica por el es
pesor saturado, puede decirse que en un medio hidrogeológico formado por uni
dades hidrogeológicas de distinta conductividad hidráulica horizontal, la trans
misividad horizontal equivalente es suma de las transmisividades de cada una 
de las capas que integran el medio. 

EJEMPLO: El acuífero de la figura 3.9 está compuesto por tres capas, 
las cuales presentan sus propias características de potencia y con
ductividad hidráulica tal como se indica a continuación . Si se puede 
asum ir que cada capa es en la práctica isótropa y homogénea, se 
pide calcular la conduct ividad hidráulica del acuífero tanto en la di
recció n vert ical como en la horizontal. 

15 m MATERIAL A KA = 2 m/d 

- - - - -- - -
8m 

- - MATE RIAL B - - - KB = 25 m/d - -- - - - -- - - - - - - ,_ -- -

11 m 
MATERIAL C Kc = 5 m/d 

Fig. 3.9. Esquema de las permeabilidades correspond ientes al acuífero del ejemplo. 

En la dimensión horizontal, la conductividad hidráulica media del 
acuífero se calcula de acuerdo con la siguiente expresión: 

1 11 

Kh = - . I b¡ . K¡ 
b i=1 

( 2 % x 15 m) + ( 25 % x 8 m) + ( 5 % x 11 m) 

34 m 

En el caso de la vertical: 

¡~ 

= 8,4 m/d 
I 

/),/ 
Kv= ---

I M11 

i=1 Kn 

34 m 
Kv= --------- -\ 3,4 m/d 

15m Sm 11m 
---+ + 
2 m/d 25 m/d 5 m/d 

' --

r' 



3.2.1.5. Transformación de un medio homogéneo y anisótropo en 
un medio homogéneo e isótropo 

Por cuestiones de sencillez se desarrolla el razonamiento para el caso de flujo 
bidimensional, pero es fácilmente ex trapolable a tres dimensiones. 

En dos dimensiones la conductividad hidráuli ca en un med io homogéneo y 

anisótropo puede representarse por una elipse ele semiej es YK; y Vi<; (Fig. 3. 1 Oa). 

La transformación de este medio en homogéneo e isótropo ex ige la conversión 
ele la elipse en una circunferencia. Es decir, el problema de la transformación ele 
un medio homogéneo y ani sótropo en su equiva lente homogéneo e isótropo se re
duce a un cambio de escala. Se puede reducir el ej e mayor ele la elipse o se puede 
aumentar el ej e menor. 

En el primer caso (Fig. 3. IOb) se puede obtener un círculo de radio VK; mul 
tiplicando la escala hori zontal por un factor reductor ele valor: 

~ 
.y K: 

En el segundo caso puede obtenerse un círculo de rad io YK; multiplicando la 
escala verti cal por un facto r de ampli ac ión de va lor (Fig. 3. IOc) : 

(a) 

(b) 

Fig. 3.10. Perm eab ili dad en un medio homogéneo y an isótropo y transfo rm ac ión en 
med io homogéneo e isótropo. 
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Realizada la transformación de escala queda por averiguar la conductividad 
hidráulica isótropa equivalente para el nuevo medio. 

Consideremos el caso en que la transformación de escala ha sido la reducción 
de la escala horizontal. 

Un tubo de flujo de espesor unitario en la dirección del eje X, antes de reali
zar el cambio de escala, vendrá definido, por ejemplo, como puede observarse en 
la figura 3.11 a. Por él circulará un caudal, según la Ley de Darcy: 

/':,/¡ 
Q=l':iv · K· -

. ·' l':ix 

Si aplicamos la Ley de Darcy después de la transformación de escala 
(Fig. 3.11.a): 

l':ih Q = l':iy . K, . ---

j K,. 
l':ix· -· 

K, 

En donde K es la conductividad hidráulica del medio isótropo equivalente. 

Como se trata del mismo tubo de flujo, el caudal antes y después de la trans
formación de escala ha de ser el mismo: 

y entonces: 

l':ih Q = l':iy. K,. -----

j K" l':ix· -· 
K, 

l':ih = l':iy. K,. 
l':ix 

K = K, . flk·- = V K, . K, 

Un razonamiento semejante se puede realizar considerando el tubo de flujo en 
la dirección del eje vertical (Fig. 3.11 b ). 

Antes de la transformación de escala: 

Q = l':ix . K" . l':ih 
. l':iy 

Después de la transformación: 

J K" Q=l':ix· -· ·K· 
K, l':iy 

e igualando ambas expresiones: 

J K, V K = K,. · - =K, · K, 
. K,. . 
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,1 

' 

(a) Tubo de flujo horizontal 

h1 h2 

t. y 
Q 

,'------:·--. 
t.x 

(b) Tubo de fluj o vertica l 

Cambio 
de escala 

Cambio 
de esca la 

h1 h2 

t.y 
Q 

~·---~---

t.x . . fKY 
VRX 

t.x . . fKY 
VRX 

Fig. 3.11 . Cálcu lo de la perm eabi lidad isótropa eq uivalente. 

Es decir, que puede concluirse que en e l med io isótropo eq ui valente la con
ductividad hidráuli ca es la media geométrica de las conductividades hidráuli cas 
correspondie ntes a las direcciones de los semiejes de la e li pse del medio an i
sótropo. 

Si en lugar de reducir la esca la horizontal se aumenta la vertical se ll egaría a 
idén ti ca conc lusión. 

3.2.2. Soluciones analíticas de la ecuación general del flujo 

La resolución ana lítica de la ecuac ión general de l flujo es uno ele los temas a 
los que se presta mayor atención en la investigac ión hi drogeo lógica a partir de l 
trabajo ele Darcy ( 1856). Quizá el primer trabajo que se basa en la Ley de Darcy, 
para e l estudio del movimiento del flujo de ag ua hacia un pozo perforado en un 
acuífero libre, sea e l de Dupuit (1863). Forchheime r ( 1886) y Sli chter ( 1899), in
dependientemente, ll egan a la ecuación general del flujo para rég imen permanente 
a partir del principio de conservación de la masa y la Ley de Darcy. Jacob ( 1940), 
y posteriormente Cooper (1966), deducen la ecuación genera l de l flujo para rég i
men transitorio. 

Estab lecida la ecuación general del flujo subterráneo para rég imen estaciona
rio y no estacionario, los primeros trabajos de inves tigac ión en la determ inac ión 
de so luciones parti cu lares están relacionados con e l movimiento del ag ua subte
rránea hacia los pozos, captaciones ele aguas subterráneas por excelenc ia. 

122 



Conviene señalar que la aplicación de una ecuación matemática al medio na
tural exige una simplificación importante que implica la aceptación de las si
guientes hipótesis de partida: 

En cuanto al acuífero: 

• Homogeneidad e isotropía en toda su extensión, que se supone infinita. 

• Coeficiente de almacenamiento constante. 

• Muro horizontal y espesor constante. 

• El acuífero es, en todo momento y en todo lugar, libre, confinado o semi
confinaclo. 

En cuanto al flujo subterráneo: 

• Es válida la Ley de Darcy. 

• No hay flujo natural, es decir, la superficie piezométrica inicial es un plano 
horizontal. 

• Una vez iniciado el bombeo el flujo es radial y horizontal (convergente ha
cia el pozo si el caudal es de extracción y divergente desde el pozo si el cau
dal es de inyección). Esto implica que las superficies equipotenciales sean 
cilindros verticales concéntricos con el pozo de bombeo. 

• No existen pérdidas de energía por rozamiento al penetrar el agua en el 
pozo. 

• El descenso en el infinito es cero. 

En cuanto al pozo de bombeo: 

• Está ranurado a lo largo de todo el acuífero, al que corta en su totalidad. 

• El caudal de bombeo es constante a lo largo del tiempo. 

• El pozo considerado es el único que bombea en el acuífero. 

• El radio del pozo es lo suficientemente pequeño como para poder suponer 
que el agua almacenada en el pozo no influye en el caudal de bombeo. 

• La variación del nivel piezométrico consecuencia del bombeo es simultánea 
a la extracción (o inyección) de agua y proporcional al volumen extraído (o 
inyectado). 

En cuanto al agua: 

• Tiene densidad y viscosidad constantes en el espacio y en el tiempo. 

Aceptando estas hipótesis, considerando que el régimen del acuífero puede ser 
estacionario o no estacionario y las condiciones de contorno propias ele acuífero 
confinado, semiconfinado o libre, se llega, para cada caso, a una solución analí
tica de la ecuación general del flujo, que es la ecuación de la superficie piezomé
trica en el entorno del pozo para unas determinadas condiciones de bombeo. 

A partir de ahora se supondrá el caso de caudales de extracción (positivos) por 
ser el más frecuente. En el caso de caudales de inyección la formulación es la 
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misma, sólo cambia el signo del caudal y pasan los descensos a ser negativos, es 
decir, se convierten en ascensos sobre el nivel piezométrico inicial. 

Se establece, al objeto de medida de magnitudes, un sistema de ejes cartesia
nos cuyo eje de ordenadas es el eje del pozo y el de abcisas el muro del acuífero. 
Las unidades de medida han de ser homogéneas. 

Las expresiones que se exponen a continuación tienen un doble uso: 

• Conocidos los parámetros hidrogeológicos del acuífero se puede conocer el 
efecto del bombeo en cualquier punto del mismo para diversos caudales de 
extracción. 

Se incluye en este aspecto el cálculo de la distancia a partir de la cual el efecto 
del bombeo es nulo, conocida como radio de il~fluencia del bombeo. 

También puede determinarse el caudal espec({ico del pozo, que es una me
dida de su rendimiento. Se expresa como el caudal de extracción dividido 
por el descenso producido por el bombeo una vez estabilizado el nivel en el 
pozo a efectos prácticos. El caudal específico es directamente proporcional 
a la transmisividad del acuífero. 

• Conocidos los efectos puntuales de la extracción de un determinado caudal 
en un pozo, determinar los parámetros hidrogeológicos del acuífero. A este 
proceso se le suele conocer con el nombre ele ensayo de bombeo. 

El agua al penetrar en el pozo sufre un rozamiento «extra» con los ele
mentos relacionados con el pozo y su construcción: empaque ele gravas, 
filtro, resto de lodos ele perforación, etc. Este rozamiento lleva consigo 
una pérdida de energía que se conoce con el nombre de pérdidas de 
carga, que implica que el descenso medido en el propio pozo de bombeo 
sea mayor que el que teóricamente se obtendría aplicando la ecuación co
rrespondiente. Esto hace que, si se considera el pozo de bombeo como 
punto para medir descensos, los valores medidos se apartan de los teóri
cos tanto más cuanto mayores sean las pérdidas de carga (cuanto peor he
cho esté el pozo) quedando falseados los valores de los parámetros obte
nidos de esta manera. 

El uso que se hace a continuación de las distintas formulaciones desarrolla
das, también para los «slug test», es el clásico. 

Existen en la actualidad numerosos programas informáticos para la interpre
tación automática de ensayos de bombeo. 

Un método de interpretación, basado en hojas electrónicas de cálculo, de uso 
libre, es el desarrollado en el USOS por Halford y Kuniansky (2002). Puede ac
cederse a él a través de la página web http://waternsgs.gov/puhsl()/l()fi'02197 /in
dex.html 

En ella tambiérí pueden encontrarse la gran mayoría de los ábacos que se ci
tan en los apartados siguientes. 
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Para el tratamiento de datos de ensayos de bombeo en situaciones complejas 
se recom ienda consultar los trabajos de Dawson e Istok (1991), y Kruseman y 
Deridder (1991 ). 

3.2.2.1. Acuífero confinado en régimen permanente. 
Ecuación de Thiem (1906) 

La figura 3. 12 muestra un esquema de los facto res que intervienen en la ecua
ción de Thiem, cuya expres ión es: 

Q R s,.= -- In -
2nT r 

Donde: 

• s,. es e l descenso en el nivel piezométrico que se produce a una distancia r 
del pozo de bombeo [L]. 

• Tes la transmisividad del acuífero [L21 1
]. 

• Q es e l caudal de bombeo [L31 1
] . 

• R es el radio de influencia [L]. 

N.P. (VIRTUAL) 

ACU ÍFERO 
CONFINADO 

IMPERMEABLE I 

• -- --8-:.;-;.:.--- -~--J 

I 

hr b 

Fig. 3.12. Pozo en acu ífero confinado en régimen permanente (Thiem). 

Esta ecuac ión, conocida como la fó rmul a de T hiem ( 1906), perm ite obtener, 
conocidos e l radio de influencia y la transmi sividad del acuífero, el descenso que 
produciría en un punto situado a una distancia determinada del pozo, la extrac
ción de un determinado caudal. Dicho de otra manera, proporciona la ecuac ión 
del cono de bombeo (descensos en func ión de la distancia), producido por la ex
tracción a partir de un pozo de un determinado caudal de agua. 

La obtención de los parámetros hidrogeológicos del acuífero a partir de la fó r
mula de Thiem se realiza como sigue: 
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La ecuación puede escribirse: 

Q s.= --- In R 
' 2nT 

_R_ In r 
2nT 

y en logaritmos decimales: 

2.3 Q 1 s.= -- og R 
' 2nT 

2.3 Q 1 -- og r 
2nT 

Si se representas en función de r en papel semi logarítmico (s en la escala arit
mética y r en Ja logarítmica) se obtiene una recta de pendiente: 

2.3 Q 

2nT 

y ordenada en el origen (Fig. 3.13): 

2.3 Q 1 R -- og 
2nT 

Esta recta cortará al eje de abcisas (descenso cero) a una distancia del eje del 
pozo (origen de coordenadas) igual al radio de influencia R. 

La pendiente de la recta se puede calcular en la gráfica dividiendo el valor de 
una ordenada por el ele su abscisa correspondiente (Fig. 3.13): 

,\'2 - S¡ 
Í'i.=------

Jog r2 - log r1 
ro 

log -=-
r1 

y si elegirnos r2 y r1 de tal manera que su cociente sea igual a 1 O quedará corno 
pendiente de la recta: 

Q 
l'i.10 = l'i.s = 2.3 2nT 

de donde la transrnisividad del acuífero será: 

T= 
2.3 Q 

2n · l'i.J(¡ 

El ensayo de bombeo requiere en este caso un pozo para bombear y dos pun
tos, a distancias r1 y r2 conocidas, para poder medir los descensos producidos, 
puesto que el trazado de Ja recta requiere el conocimiento ele, al menos, dos de 
sus puntos. 

Se comienza el bombeo a caudal Q constante, conocido, y una vez estabiliza
dos los niveles (régimen permanente) se miden los descensos s 1 y s2 en los pun-
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tos destinados a es te efecto. Los puntos (r1> s 1) y (r2, s2) permi tirán obtener la 
recta que representa Ja ecuación de Thiem en papel semilogarítmico y a partir de 
ahí determinar R y T. 

EJEMPLO: Se extrae un caudal continuo de 10 L/s de un pozo de 0.5 m 
de radio perforado en un acuífero confinado. Una vez estab il izado el 
cono de bombeo se m iden los descensos producidos en piezómetros 
situados a 1 m, 30 m y 200 m del pozo. Los va lores medidos fueron 
13.0, 7.25 y 3.90 m, respectivamente. En el pozo de bombeo se midió 
un descenso de 16.5 m. Calcular: transmisividad de l acuífero, radio de 
influencia del bombeo, pérdidas de carga en el pozo y radio eficaz del 
pozo (radio con el que realmente está funcionando). 

El resu ltado se da en la figura 3. 13. 
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Fig . 3.13. Ensayo de bombeo en un acuífero confinado en rég imen perm anente 
(método de Thiem ). 
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3.2.2.2. Acuífero semiconfinado en régimen permanente. 
Ecuación de De G/ee (1930) 

La fi gura 3. 14 muestra e l esquema de func ionamiento correspondi ente a un 
acuífero semiconfinado en régimen permanente. 

l Q 

N.F. ACU(FERO LIBRE R 

ACUÍFERO Sr ,. ....... --

LIBRE ', -'Kl .P. (VIRTUAL) 
' ' 

ACUITARDO Recarga ¡ ¡ ¡ 
al acuífero 

hr 

ACUÍFERO b 
SEMICONFINADO :;: 

+ 
IMPERMEABLE / 111 

Fig. 3.14. Pozo en acu ífero semiconfin ado en rég imen permanente (De Glee). 

El acuífero está conectado hidráulicamente a una fu ente externa capaz de 
proporc ionar o rec ibir agua manteniendo su nive l constante a efectos prácticos. 
E l bombeo se inici a en es tado de eq uilibrio (la fu ente de recarga y e l acuífero 
tienen e l mi smo ni ve l pi ezo métri co) . Al comenzar e l bombeo desciende e l ni 
ve l piezornétrico en e l acuífero y, co rno consecuencia, comi enza hac ia é l un 
flujo vertical regul ado por la Ley de Darcy, desde la fu ente extern a a través del 
ac uitardo . 

El sistema tiende a un nuevo estado de equilibrio en e l que toda e l agua ex
traída de l acuífero por e l bombeo de l pozo procederá de la fuente de recarga a tra
vés del acuitardo. A partir de este momento se alcanza el régimen estac ionario en 
e l que los potencia les hidráu licos son constantes a lo largo de l tiempo. La defor
mac ión de la superficie piezométrica del acuífero viene dada por la ecuac ión de 
De Glee ( 1930): 
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Donde: 

s, = Descenso estabili zado [L] , producido a una distancia r, [L] , del eje del 
pozo al bombear un caudal Q [L31 1

]. 



K0 (r/13) 

13 = ¡-/(-,-~),~ 
T 
k' 

b' 

= Función de pozo (ábaco de De Glee, figura 3.1 S) 

= Factor de goteo 1 L]. 

= Transmisividad del acuífero 1L2T 1
]. 

=Conductividad hidráulica vertical del acuitardo iLT 1 j. 

=Potencia del acuitardo IL!. 

3 4 5 6 7 8 910' 5 G 7 B 910 1 3 4 5 6 7 8 91Qll 3 4 5 6 7 8 910 1 

10' 
9 
8 
7 
6 

10" 
9 
8 
7 
6 

10' 
9 
8 
7 

10' 

10' 1--~~-+~-+--+--t+~~~~-+-~+1-c-;-~-+~~c-+-+-+-+++--~~-+~-+-+-t-,_._,1 10' 

4 5 6 7 8 910 1 

Módulo 62.5 mm r/B 

Fig. 3.15. Ábaco de De Glee. 

Para obtener los parámetros hidrogeológicos del acuífero y del acuitardo 
puede procederse de la siguiente manera: 

Tomando logaritmos: 

log s, = log _Q_ + log K0 (_!___) 
2nT 13 

y 

log ( ~ ) = log r - log 13 

Puede apreciarse que si a log K0 (r/13) se le suma una constante se obtiene 
log s,., y que si a log r se le resta una constante se obtiene log (r/13). 
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Así pues, si en un ensayo de bombeo, una vez alcanzado el régimen perma
nente, se mide el descenso producido a varias distancias del pozo de bombeo, ob
tendremos una serie de puntos [(r1, s 1) ... (r,,, s,,)], que representados en papel bi
logarítmico, darán lugar a una gráfica exactamente igual a la de De Olee pero 
desplazada de ella por una traslación. 

Superponiendo ambas gráficas, conservando los ejes paralelos, y seleccio
nando un punto común a ambas (no hace falta que el punto esté sobre la línea que 
define las gráficas, puesto que una vez superpuestas la traslación se ha verificado 
en todo el semiplano), se pueden obtener los valores numéricos (se usan negritas 
para indicar que se trata de valores numéricos) de las coordenadas del punto se
leccionado en ambas gráficas: s, r, K 0 (r/B) y (r/B). Las coordenadas así medi
das se diferencian entre sí en el valor de latraslación y por lo tanto deben satis
facer la ecuación de De Glee (Fig. 3.16 ). 

s---K -Q ( r ) 
- 2nT 0 B 

Como el caudal es conocido puede determinarse la transmisividad del acu
ífero. 

Por otra parte: 

(r/B) = r/B 

de donde puede obtenerse el valor de B. Conocido B, como la transmisividad ya 
es conocida puede calcularse k' lb' y de aquí k', conductividad hidráulica vertical 
del acuitardo, si de alguna manera (por ejemplo, a partir de la columna litológica 
del sondeo), se conoce b', potencia del acui tardo. 

EJEMPLO: Se realiza un ensayo de bombeo en un acuífero semicon
finado por el techo por un acuitardo de 10 metros de espesor. Se 
bombea desde un pozo totalmente penetrante en el acuífero un cau
dal constante de 100 L/s. Una vez estabilizado el cono de bombeo se 
miden descensos en piezómetros situados a las distancias indicadas 
a continuación. Se pide calcular la transmisividad del acuífero y la 
conductividad hidráulica vertical del acuitardo. 

Distancia (m) Descenso (m) 

6 48 
15 40 
65 32 

130 28 
800 15 

Los resultados vendrían dados por la gráfica de la figura 3.16. 
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1<0(r/B) 

100 

10 

l<o(r/B) = 2 s = 13 'm 

10 

o 
(/) 

e 
Ql 
ü 
(/) 
Ql 

o 

10 100 r = 1 000 
DISTANCIA (m) 

0.001 0.01 

r/B r/B = 0.02 

Fig. 3.16. Ensayo de bombeo en acuífero semiconfinado en régimen permanente 
(método de De Glee). 

3.2.2.3. Acuífero libre en régimen permanente. 
Ecuación de Dupuit (1863) 

0.1 

Una vez estabilizado el cerno de bombeo (Fig. 3.17) el espesor saturado del 
acuífero será mínimo en el pozo de bombeo y máximo a partir de una distancia 
equivalente al radio de influencia del bombeo. Por esta causa, en la zona del acu
ífero afectada por el bombeo, la transmisividad del acuífero variará espacialmente 
dependiendo de la magnitud del espesor saturado, siendo máxima con el máximo 
espesor saturado y mínima con el mínimo espesor saturado. Al ser el acuífero ho
mogéneo e isótropo la conductividad hidráulica no varía de un punto a otro ni de 
una a otra dirección. 
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Fig. 3.17. 

ZONA NO 
SATURADA 

ACUÍFERO 
LIBRE 

IMPERMEABLE 

to 

r 
t 

H Ho 

k,S 

///// 
Pozo en acuífero ~o 1t n d ·~ e n rég imen permanente (Dupuit) . 

MO tC, 
Por otra parte, al ser la superfic ie freática una superfi c ie física, las líneas de 

corriente pierden la horizontalidad en e l entorno próx imo del pozo condicionando 
su dirección a la forma del cono de bombeo. Debido a esto, en esta zona afectada 
por e l bombeo las superficies equipotenciales, perpendiculares a las líneas de co
rri ente, no son c ilindros verticales. 

Si los descensos producidos por el bombeo son muy pequeños en compara
ción con el espesor saturado del acuífero, puede asumirse e l error de considerar 
la transmisividad constante y el flujo horizontal, y ap licar entonces la ecuación de 
Thiem ( 1906), tal y como se ha expuesto para e l caso de acuífero confinado. 

Si no es posible asumir descensos despreciables en comparación con e l espe
sor saturado del acuífero, se aplica la ecuación conocida como aproximación de 
Dupuit: 
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Hfi - H2 = _ª-. · In !!_ 
rtK r 

Donde: 

• H0 es el espesor saturado de l acuífero antes de comenzar e l bombeo, que 
coincide con el valor de l potencial hidráulico en e l acuífero [L]. 

• H es e l potencial hidráulico a una di stancia r [L] del eje del pozo una vez 
estabili zado el cono de bombeo [L] . 

• Q es el caudal constante de bombeo [L31 1
]. 

• K es la conductividad hidráulica del acuífero [L1 1
] . 

• R es e l radio de influenci a del bombeo [L]. 



Dupuit asume, para deducir esta ecuación, que el flujo es horizontal, y que por 
lo tanto las equipotenciales son cilindros verticales concéntricos con el pozo. 
También asume que el gradiente hidráulico en lugar de ser la pérdida de energía 
por unidad de longitud de camino recorrido: 

es: 

l:lH 
;:.,,¡ 

es decir, la pérdida de energía por unidad de longitud de la proyección horizontal 
del camino recorrido. Dicho de otra manera considera que el gradiente hidníulico 
viene definido en cada punto por la pendiente de la superficie freática. 

La metodología para la aplicación de la ecuación de Dupuit es muy semejante 
a la expuesta para la ecuación de Thiem. Puede decirse que: 

" 7 2.3 Q 2.3 Q (He) - H-) = -- log R - -- log r 
nK nK 

Que en papel semilogarítmico, con la escala logarítmica en abcisas, es una 
recta en la que r es la variable independiente, 

es la variable dependiente, 

es la pendiente, y 

2.3Q 

nK 

2.3Q 1 R --- og 
nK 

es la ordenada en el origen (Fig. 3.18). Por lo tanto si se realiza un ensayo de 
bombeo y se obtiene el valor, una vez estabilizado el cono de bombeo, de: 

en dos puntos situados a distancias r1 y r2, se puede dibujar la recta. El punto 
donde la recta corte al eje de abcisas definirá el valor del radio de influencia R. 
Calculando sobre la gráfica Ja pendiente de la recta como la ordenada (/:l 10) co
rrespondiente a una abcisa tal que r¡lr2 sea 1 O: 

A _ 2.3 Q 
ti¡() -

nK 

de donde puede obtenerse la conductividad hidráulica del acuífero K. 
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EJEMPLO: Se bombea con un caudal constante de 30 L/s un pozo de 
0.2 m de radio, totalmente penetrante en un acuífero libre. Antes del 
comienzo del bombeo el potencial hidráulico medido en el pozo era 
de 40 m. Una vez estabilizado el cono de bombeo se midieron des
censos en los piezómetros situados a las distancias que se indican 
del pozo: 

Distancia (m) 

0.2 (pozo) 

1 
20 

Descenso (m) 

19.5 
12.6 

4.0 

A partir de estos datos se han obtenido los siguientes valores: 

Distancia (m) 

0.2 

20 

H(m) 

20.5 
27.4 
36 

420.25 
750.76 

1 296 

1 600 
1 600 
1 600 

1 179.75 
849.24 
304 

Siendo H el espesor saturado a la distancia que se indica y H0 el 
espesor saturado inicial. 

Se pide calcular las pérdidas de carga en el pozo, el radio de in
fluencia del bombeo, la conductividad hidráulica del acuífero y la 
transmisividad máxima y mínima en el acuífero una vez estabilizado 
el cono de bombeo. 

Los resultados de este ensayo de bombeo se dan en la figura 3.18. 

3.2.2.4. Acuífero confinado en régimen transitorio. 
Ecuación de Theis (1935) 

En el caso del régimen transitorio (nunca se alcanza la estabilización del cono 
de bombeo) al hablar ele descensos o ele radios de influencia, siempre hay que ha
eer referencia, además del caudal de extracción, al tiempo desde el inicio del 
bombeo. La solución para la ecuación general del flujo propuesta por Theis es: 
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Fig. 3.18. Ensayo de bombeo en un pozo de un acuífero J 
permanente (método de Dupuit) . 

l /' ' . "'º en reg 1men 

~ • fe 
¡../' ' 1 1(./ 

Donde: 

• s es e l descenso [L] que se produce a una distancia r [L] de un pozo que 
bombea un caudal constante Q [L3T- 1] durante un tiempo· t [T] , en un acu
ífero confinado de transmisividad T [L2T- 1

] y coeficiente de almacena
miento S [- ]. 

• W (u) es la función de pozo (ver ábaco de Thei s, fi gura 3. 19). 

Tomando logaritmos: 

log s = log _ Q_ + log W (u) 
4 nT 

1 4T 
log - = log -..2- + log t 

u 1 s 
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Es decir, que si a log W(u) se le suma una constante se obtiene log s y si a 
log t se le suma una constante se obtiene log ( 1 /u). 

Por lo tanto, si en un papel bilogarítmico representamos descensos en función 
del tiempo, medidos a una distancia r del pozo de bombeo, obtendremos una grá
fica idéntica a la del ábaco de Theis aunque desplazada de ella por una traslación 
de ejes de valor determinado por las constantes antedichas (Fig. 3.20). 

Superponiendo las curvas de ambas gráficas, manteniendo paralelos los ejes, 
se puede seleccionar un punto común cuyas coordenadas, referidas a los ejes ele 
ambas gráficas, llevan implícita la traslación y proporcionan los correspondientes 
valores numéricos de W (u), 1/u, s y t, que ha de satisfacer la ecuación de Theis, 
pudiéndose escribir: 

s = _Q_ W(u) 
4 n:T 

de donde puede obtenerse la transmisividad. Conocido el valor de este parámetro: 

1 4 · T · t 

u r2 
· S 

y se calcula el coeficiente de almacenamiento. 

Conocidos los valores ele T y S, pueden calcularse los descensos para cual
quier distancia y cualquier tiempo de bombeo, conocido el caudal de bombeo. 
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Análogo razonamiento puede realizarse para el caso de considerar descensos 
en función de la distancia, aunque en este caso sería necesario definir para un 
tiempo determinado el descenso producido en varios puntos, al objeto de poder de
finir bien la gráfica (log r, log s) siendo necesario contar, además de con el pozo 
de bombeo, con varios puntos de medida situados a distancias diversas del de bom
beo. En el caso del ensayo (log t, log s) basta con disponer de un punto para me
dir el descenso a lo largo del tiempo. En cualquier caso es importante no efectuar 
medidas de descensos en el propio pozo de bombeo pues la influencia de las pér
didas de carga en las medidas efectuadas puede dar lugar a errores considerables. 

EJEMPLO: Se efectúa un bombeo en un acuífero confinado con un 
caudal de 8 640 m 3/d. En un piezómetro situado a 100 m del pozo se 
miden descensos en función del tiempo y se obtienen los valores de 

100 

100 

¡ 

T Q X \(V(µ)'/:(4¡X 3.14 x s), 
Te' 8640iX¡2'/14!X 3.14 X 3.4) 

10 -

W(u) 

W(u) 

Tiempo (min) 

1/u 1/u "' 200 

Fig. 3.20. Ensayo de bombeo en un acuífero confinado en régimen transitorio 
(método de Theis). 
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la tabla adjunta. Calcular la transmisividad y el coeficiente de alma
cenamiento usando el método de Theis. 

Tiempo {min) 

1 
1.5 
2 
2.5 
3 
4 
5 
6 
7 

10 
20 
60 

120 
180 
300 

1 000 

Descenso {m) 

0.05 
0.1 
0.2 
0.5 
0.7 
1.1 
1.5 
1.8 
2 
2.6 
3.6 
5.4 
6.5 
7 
7.9 
9.7 

La solución vendría dada por el gráfico de la figura 3.20 (página 

anterior). 

3.2.2.5. Acuífero confinado en régimen transitorio. 
Ecuación de Cooper y Jacob (1946) 

Para el caso de que u < 0.05 puede aplicarse la simplificación logarítmica de 

Cooper y Jacob (1946) y Jacob (1950): 

s = _Q_. In 2.25 · T · t = _o_.1_83_· Q_ log 2.25. T. t 
4 nT r2 · S T r

2 
• S 

Desarrollando el logaritmo: 

s = 0.183 · Q . log 2.25 T 0.183 · Q l 
T r2 · S + T og 

1 

Es decir, representando en papel semilogarítmico (s en la escala aritmética y 
ten la escala logarítmica) la ecuación de Cooper-Jacob es una recta de pendiente 

positiva: 
0.183. Q 

T 

y de ordenada en el origen (Fig. 3.21 ): 

0.183 · Q 2.25 T 
---- · log ---

T r2 
· S 
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De la gráfica semilogarítmica puede deducirse la pendiente de la recia como: 

f1 = .!_2 - S¡ = 0.183 · Q 
to T Ion _::_ 

b 1¡ 

Si se elige una abscisa en la que el cociente entre los tiempos sea 1 O (tiempos 
diferentes entre sí en un módulo logarítmico), se puede poner la pendiente de la 
recia como: 

0.183. Q 
1'1s10 = ----

T 

y de ahí obtener T. 

Conocida la transmisividad y sabiendo que cualquier punto de la recta satis
face la ecuación de Cooper-Jacob, bastaría obtener de la gráfica cualquier par 
(1¡, s;), llevarlo a la ecuación y sacar el valor de S. Para facilitar los cálculos se es
coge como punto a introducir en la ecuación el correspondiente al tiempo (10) que 
hace que el descenso sea cero. Quedará: 

por lo que ha de ser: 

o 

0.183 · Q 2.25 · T · 
· log ---,--

T r2 S 

log 2.25 · T · 10 = 0 
r2 S 

2.25 · T · 10 = l 

r2 S 

=0 

de donde puede obtenerse el coeficiente de almacenamiento. 

El tiempo se obtiene prolongando la recta hasta cortar al eje de abscisas. 

Al igual que en el caso de la solución de Theis podrían medirse, para un de
terminado tiempo, descensos en puntos situados a distancias conocidas del pozo 
de bombeo, y una vez obtenida la recta seguir una metodologúÍ análoga a la ex
plicada. Para definir la recta serían necesarios al menos dos puntos de medida 
además del pozo de bombeo. 

Por analogía entre las ecuaciones de Thiem y de Cooper-Jacob puede dedu
cirse que en este caso el radio de influencia, R: 

Que por tratarse de régimen transitorio o no estacionario depende del tiempo 
de bombeo. 
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EJEMPLO: Resolver el ejemplo anterior mediante la aproximación lo
garítmica de Cooper-Jacob. 

Los resultados se dan en la figura 3.21. 

10 
1 ¡ 1 1 11i1 ! i 

Distan~ia alipo~o ?el b~/iitjeo: 100 fn 
Caudall de ~ompep: B, t9 f 3/d ¡ 

9 1 ' ' 1 l 1 ' ' T = 2.31 x O!f (4]X ~· 4,>f ~~Ita)= 2)3 x 
s = 2.25 x t0 xi T Y rf t ¡2t25 x o.od125 

1 1 1 1 1 

8 1 1 1 1 1 ' 
1 1 1 1 · 1 1 1 1 1 1 

1 1 1 1 1 

1 1 1 ' ! 1 [ 1 
7 1 ' 

1 ¡ 1 l i 1 ! 111 
• • 1 ¡ 11 

6 - l 1 1 ¡ 
E 1 ! 1 

o 

1

1
1 

(/) 

5 e 
Q) 
() 

1 1 

(/) 
Q) 

o 
1 L 1 4 ! 1 

J 1 j 

3 111 

111 

2 1 

o @ • 

10 100 1000 

t0 = 1.8 min = 0.00125 d Tiempo (min) 

Fig. 3.21. Ensayo de bombeo en un acuífero confinado en régimen p:~~~ente 
(método de Jacob). , • . 

3.2.2.6. Acuífero semiconfinado en régimen transitorio. 
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Ecuación de Hantush (1964) 

Hantush obtiene la siguiente solución: 

r2 S 
u=--

4tT 

Q ( r ) s= 4nT W u,B 

( ~) = ~ 



Donde: 

• s es el descenso [L] que se produce a una distancia r [L] de un pozo que 
bombea un caudal Q [L-11 1

] durante un tiempo t [T] en un acuífero semi
confinado, de transmisividad T [L21 1

] y coeficiente de almacenamiento 
S [-], en régimen transitorio. 

• W (u, ~ ) es la función de pozo (ver ábaco de Hantush, figura 3.22). 

• B es el factor de goteo [-]. 
• k' y b' son, respectivamente, la conductividad hidráulica vertical [LT- 1

] y el 
espesor del acuitardo [L]. 

······· ¡ · -

Fig. 3.22. Ábaco de Hantush. 

Al igual que en el caso de la utilización de la ecuación de Theis puede optarse 
por bombear un pozo a caudal constante y medir, para un tiempo determinado, el 
descenso en varios puntos, o bien medir a una distancia r del pozo de bombeo el 
descenso a lo largo del tiempo. Este último caso es el que se utiliza con más fre
cuencia al ser necesario contar únicamente con un punto de medida. 

Tomando logaritmos: 

log s = log _g__ + log W (u, _!__) 
4nT B 

( 
1 ) 4T log -; = log r2 S + log t 
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Es decir, si a 

se le suma una constante, 

log W (u, ; ) 

Q 
log--

4nT 

se obtiene log s. Si a log t se le suma una constante, 

se obtiene log (!/u). 

4T 
log-

r2 S 

Bastará representar en papel bilogarítrnico los descensos medidos en función 
del tiempo y superponer la gráfica obtenida a la de la función de pozo, conser
vando los ejes paralelos, para obtener el valor de la traslación. A las curvas su
perpuestas les corresponde un valor de (r/B) en la gráfica de la función de pozo 
(Walton, 1960, 1962) (Fig. 3.23). 

Superpuestas las gráficas se obtienen los valores numéricos de las coordena
das de un punto común referidos a ambas gráficas: W (u, r/B), 1/u, s y t, y puede 
ponerse: 

Q ( r ) 
s = 4 nT W 0

' B 

de donde puede despejarse T. Conocida la transmisividad se puede obtener el coe
ficiente de almacenamiento del acuífero de: 

1 4 · T · t 

De: (r/B) = r/B 

se obtiene B y de ahí el valor del cociente k' lb'. Y si de la columna litológica del 
pozo puede saberse el valor del espesor del acuitardo, es posible conocer su con
ductividad hidráulica vertical. 

Conocidos todos los parámetros es posible calcular, para cualquier caudal 
constante de bombeo, los descensos producidos a cualquier distancia del pozo al 
cabo de un determinado tiempo de comenzar el bombeo. 

EJEMPLO: Un pozo perforado en un acuífero semiconfinado se bom
bea con un caudal constante de 50 L/s (4320 m 3/d). El espesor de la 
capa semiconfinante es de 10 m. En un piezómetro situado a 30 m de 
distancia se miden los descensos detallados a continuación en función 
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del tiempo. Calcular la transmisividad del acuífero, su coeficiente de al
macenamiento y la conductividad hidráulica vertical del acuitardo. 

Tiempo (minutos) 

10 
20 
40 
60 

550 

Descenso (m) 

3 
5 
7 
8 
8 

La solución viene dada por la figura 3.23. 

10 

Punto de coincidencia 

W1~ 

'E 
o 
Cf) 

z 
UJ 

u 
Cf) 

UJ 

o 

s 7m 

T Q 

s = 4 

10 

0.1 

1 /u= 2 

10 

1 /u 

100 
TIEMPO (minutos) 

Fig. 3.23. Resolución del ejemplo por el método de Hantush. 

1000 

100 
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3.2.2.7. Acuífero libre en régimen transitorio. 
Ecuación de Neuman (1975) 

Cuando se bombea un acuífero libre sin alcanzar la estabilización del cono de 
bombeo, el espesor saturado del acuífero varía en el espacio y en el tiempo. En
contrar una ecuación capaz de admitir esta doble variación es un problema que no 
está resuelto. 

En la pníctica, cuando los descensos producidos por el bombeo son pequeños 
en comparación con el espesor saturado del acuífero, puede asumirse que la trans
misividad es constante en el espacio y en el tiempo y aplicar la ecuación de Theis. 

También puede recurrirse a prolongar el bombeo en el tiempo hasta que los 
descensos sean tan pequeños que pueda asumirse el régimen «Casi permanente» y 
aplicar entonces la ecuación de Dupuit. Esta metodología tiene el inconveniente 
ele que permite calcular la conductividad hidráulica pero no el coeficiente de al
macenamiento. 

En el primer caso se trata de una aproximación que a veces puede resultar un 
tanto burda, puesto que la extracción de agua ele un acuífero libre supone un va
ciado físico del acuífero en el que interviene el drenaje por gravedad, que es un 
fenómeno lento. No es aceptable, entonces, la hipótesis de que el agua se libera, 
en el acuífero, instantánea y simultáneamente a la extracción, dejando de cum
plirse el modelo de Theis. 

Neuman (1975), establece la siguiente ecuación para el caso de acuífero libre 
en régimen transitorio con descensos pequeños con respecto al espesor saturado 
del acuífero: 

Donde: 

r2 S 
UA=--

4tT 

Q 
S = -- · W (uJ\, U13, 1) 

4n:T 

o 
r me 

u - --
B - 4tT 

r2 K r= ---" 
h2 K¡, 

• s es el descenso [L] que se produce a una distancia r ILJ del pozo que bom
bea un caudal constante Q [l}T- 1

], durante un tiempo t IT]. 

• W (u11> u11 , 1) es la función de pozo (Neuman, 1975). 

El método de Neuman asume que en los primeros momentos del bombeo el 
agua se libera instantáneamente del almacenamiento del acuífero como conse
cuencia de fenómenos elásticos. El acuífero se comporta como confinado de 
transmisiviclad T y coeficiente de almacenamiento S y sigue, por lo tanto, la ecua
ción de Theis con uA en la función de pozo. Pasados esos momentos iniciales, 
cuya duración puede ser de escasos minutos, comienza a llegar al cerno de bom
beo un flujo vertical de agua procedente del drenaje por gravedad de los poros del 
acuífero (fenómeno lento para el que no puede aceptarse la hipótesis de que el 
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agua se libera del acuífero instantáneamente y al mismo tiempo en el que se pro
duce el bombeo). Este drenaje d(t'erido implica una amortiguación en los des
censos, curvas tipo A, y un alejamiento del modelo de Theis. Finalmente. en una 
tercera etapa después de un tiempo largo de bombeo, el drenaje diferido dismi
nuye sensiblemente y las gráficas tiempo-descenso tienden de nuevo al modelo de 
Theis con uf! en la funcion de pm.o, en la que ya interviene el coeficiente de al
macenamiento característico de los acuíferos libres, 111, .. 

En la práctica se realiza un ensayo ele bombeo a caudal constante midiendo 
descensos en función del tiempo en un punto situado a una distancia r, conocida, 
del pozo de bombeo. Hay que ser diligentes en las primeras medidas para poder 
obtener el primer tramo ele la curva y prolongar el ensayo el tiempo necesario 
para obtener los tramos segundo y tercero. A este efecto conviene previamente, 
utilizando valores esperables de los parámetros hidrogeológicos del acuífero, cal
cular, al menos en una primera estimación, el orden de magnitud del tiempo de 
duración del ensayo. 

En segundo lugar se representan en papel bilogarítmico los valores de los des
censos en función del tiempo. La escala logarítmica debe tener el mismo modulo 
que el ábaco de Neuman. 

A continuación, conservando siempre paralelos los ejes de ambos gráficos, se 
superpone el primer tramo de la gráfica de campo al ábaco de Neuman en la zona 
de las curvas tipo A y se obtiene el valor de r. Además se obtienen los valores 
numéricos de las coordenadas de un punto común con respecto a los ejes de am
bas gráficas s, t, 1/uA y W. 

Con estos datos: 

4 · T · t · UA 
S=--º-,.-

T= _Q_ ·W 
4n · s 

1-J válido para los primeros momentos del bombeo. 

Después se procede al ajuste de la gráfica de campo con la curva del abaco 
del mismo valor de r, pero ahora en la zona de las curvas tipo B ·correspondien
tes a los tiempos finales del bombeo. De manera análoga al caso anterior se ob
tienen los valores numéricos de las coordenadas de un punto común con respecto 
a los ejes de ambas gráficas s, t, l!un y W, y de nuevo: 

4. T. t. U¡¡ 
171(' = --·-0-

r-

T=-º-·W 
4 J(. s 

IL2T 1
] 

1-] válido para los momentos finales del bombeo. 

Si el ensayo de bombeo está bien realizado y la metodología bien aplicada, los 
valores de transmisividad obtenidos de uno u otro modo deben ser muy semejantes. 
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La conductividad hidráulica horizontal del acuífero puede calcularse como: 

K T 1·.1·y-1], ¡,= b L 

siendo b el espesor saturado antes del comienzo del bombeo. 

De: 

r2 
· K r= ,. 

b2. K¡, 

puede obtenerse la conductividad hidráulica vertical del acuífero K,, [LT-1]. 

Si los descensos son significativos con relación al espesor saturado, Neuman 
sugiere efectuar sobre ellos la siguiente corrección antes de aplicar la metodolo
gía expuesta: 

s2 

2b 

siendo se el descenso corregido; s el descenso medido, y b el espesor saturado en 
el acuífero medido antes de comenzar el bombeo. 

3.2.2.8. Ensayos de bombeo en pozo único: los «s/ug test» 

Este tipo de ensayos consiste en la extracción (o inyección) instantánea de un 
determinado volumen de agua en un sondeo y en la posterior medición, a lo largo 
del tiempo, de la recuperación del estado inicial del potencial hidráulico en el in
terior del sondeo. 

A partir de esta evolución en el tiempo del potencial hidráulico en el sondeo 
pueden calcularse los parámetros hidráulicos del acuífero, generalmente conduc
tividad hidráulica o transmisividad, y en algunos casos el coeficiente de almace
namiento. La representatividad de los valores obtenidos se limita a las inmedia
ciones del punto sobre el que se realiza la prueba. 

El sondeo utilizado para la realización del ensayo debe tener un diámetro pe
queño, de tal manera que la extracción o inyección instantánea de un volumen 
moderado de agua, dé lugar a una variación en el potencial hidráulico de una 
magnitud que permita unas medidas precisas de su evolución posterior a lo largo 
del tiempo. 

Además del radio del pozo es necesario conocer la longitud de la rejilla y su 
radio efectivo (radio de la rejilla más el espesor del empaque de grava, si éste es 
mucho más permeable que el acuífero sobre el que se realiza la prueba), y el vo
lumen de agua inyectado o extraído. 

La inyección puede sustituirse por la inmersión instantánea en la columna de 
agua del interior del sondeo de un cuerpo sólido de porosidad nula y de volumen 
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conocido que debe quedar totalmente sumergido. Esta acción equivale a la intro
ducción instantánea en el sondeo de un volumen de agua equivalente al del cuerpo 
sólido sumergido. 

El nivel estático inicial sería, en este caso, el del sondeo antes ele introducir el 
sólido. El nivel de partida para el inicio ele la recuperación correspondería al ni
vel medido inmediatamente después de la inmersión del cuerpo sólido. 

La técnica puede aplicarse a acuíferos intergranulares, fisurados y kársticos, y 
para un rango de conductividad hidráulica muy amplio, desde muy baja a alta o 
muy alta. El sondeo puede ser parcial o totalmente penetrante en el acuífero. 

3.2.2.8.1. Método de Hvorslev (1951) 

Es útil para el cálculo de la concluctiviclacl hidráulica en el caso de pozos par
cialmente penetrantes en un acuífero libre. Es obvio que el ensayo ha ele hacerse 
siempre bajo la zona saturada. Es aplicable cuando L,)r,. > 8. 

K= 2·L·fo 

Donde: 

• K es la conductividad hidráulica [L1 1
]. 

• r11 • es el radio interior de la entubación del sondeo [L]. 

• r, es el radio de la rejilla del sondeo. Debe incluir el espesor del empaque 
de grava en el caso ele que tenga una conductividad hidráulica más alta que 
la del acuífero [L]. 

• Le es la longitud de la rejilla del sondeo o la del empaque de grava [L]. 

• fo es el tiempo de recuperación correspondiente a _!!_ = 0.37. 
Ho 

• H0 es el nivel que alcanza el agua en el interior del sondeo, respecto al ni
vel estático inicial (ascenso o descenso), inmediatamente después de la in
yección o extracción instantánea de agua [L]. 

• H es el nivel de agua, al cabo de un tiempo t de recuperación, respecto al 
del nivel estático inicial. 

• L es la longitud del empaque de gravas, si es distinta de L,,. 

En la práctica se mide la evolución de H a lo largo del tiempo comenzando 
por H0 (ascenso o descenso máximo) para el tiempo f =O. Se calcula, para cada 
tiempo, Ja relación H/H0 . Se representa gráficamente esta relación en escala loga
rítmica con relación al tiempo de recuperación en escala aritmética. El gráfico 
resultante debe ser una línea recta a partir de la cual se puede obtener el valor de 
fo correspondiente a H/H0 = 0.37. 
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EJEMPLO: Un sondeo preparado específicamente para realizar un en
sayo de conductividad hidráulica de Hvorslev tiene las siguientes ca
racterísticas (Fig. 3.24). 

• Radio interior de la entubación (rw): 0.05 m. 
• Radio interior de la rejilla (r5 ): 0.05 m. 
• Longitud de la rejilla (Le): 10 m. 

h r- rw 
P;n 

¡t -+--- l 
-l------.:~=====!i--+---+--- ne 

Ht J 
1 Ho 

1 E l 1 

Pe = Profundidad del nivel estáti co. 
P;n = Profundidad del nivel inmediatamente 

después de la inyección. 
P, = Profundidad del nivel al tiempo t de 

recuperación. 
n8 = Nivel estático inicial. 
Le = Longitud de la rejill a. 
r5 = Radio de la rejill a. 
rw = Radio del pozo. 

r s 

Fig. 3.24. Esquema de un sondeo para el ensayo de Hvorslev. 

Antes del comienzo del ensayo la profundidad del nivel estático 
era de 4 m . Se efectúa una inyección instantánea en el pozo, y como 
consecuencia de ella, el nivel del agua en su interior queda a una 
profundidad de 2.95 m. Según esto el cambio en el nivel de agua en 
el sondeo con respecto al nivel estático inicial es: 

H0 = 4 - 2.95 = 1.05 m 

Se continúan midiendo, segundo a segundo, las profundidades 
del nivel del agua en el sondeo hasta alcanzar la recuperación total. 
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A partir de estos valores de profundidad se obtienen los valores 
de H y H/H0 para cada tiempo: 

Tiempo (s) Profundidad nivel (m) H(m) H/H0 H 

o 2.95 H0 = 4-2.95 = 1.05 1 
1 3.42 H1 = 4-3.42 = 0.58 0.55 
2 3.67 H2 = 4-3.67 = 0.33 0.31 
3 3.82 H3 = 4-3.82 = 0.18 0.17 
4 3.90 H4 = 4-3.90 = 0.10 0.095 
5 3.94 H5 = 4-3.94 = 0.06 0.057 
6 3.97 H6 = 4-3.97 = 0.03 0.028 
7 4.00 H7 = 4-4.00 = 0.00 o 

0.1 

de X 

/ Ho 0.39 1.05 

0.01 

0.001 

o 2 3 4 5 6 7 

TIEMPO (segundos) 

t0 = 1.7 segundos 

Fig. 3.25. «Slug Test»: Método de Hvorslev. 
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Los valores de tiempo frente a H/H0 se han representado en la fi
gura 3.25. Como L!rs > 8, puede asumirse que: 

L 
r 2 ·In _e 

w rs 

K = 2 · L · t0 

El 37 % de H0 (1.05) es 0.39. 

De la gráfica se obtiene t0 

H/H0 = 0.37. 

K= 

0.052 ·In _lQ_ 
0.05 

2·10·1.7 

1.7 s, tiempo correspondiente a 

= 3.90 . 10-4 mis = 34 m/d 

3.2.2.8.2. Método de Cooper-Bredehoeft-Papadopu/os (1967) 

Este método permite el cálculo de la conductividad hidráulica y el coeficiente 
de almacenamiento en un acuífero confinado. El sondeo utilizado en el ensayo 
debe ser totalmente penetrante en el acuífero. 

Se mide el potencial hidráulico en el sondeo. Este nivel va a servir de refe
rencia para las medidas de nivel durante el ensayo. Se supone el caso de una su
bida instantánea en el nivel de agua en el pozo. 

Esta subida instantánea puede provocarse mediante una inyección de agua o 
mediante la inmersión instantánea de un cuerpo sólido impermeable de volumen 
conocido. 

Inmediatamente después de la subida de nivel se mide el nivel alcanzado, H0, 

con respecto al nivel estático inicial (ascenso sobre el nivel estático inicial). 

Después se mide la evolución del nivel, H, sobre el nivel estático inicial a lo 
largo del tiempo. Se calcula para cada tiempo el cociente H/H0, y se representan 
gráficamente los valores de H/H0 (ordenadas en escala aritmética) con respecto a 
los valores del tiempo t (abcisas en escala logarítmica). 
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Según los autores de este método: 

_!!_ = F (11, µ) (Función de pozo) 
Ho 

T · t 
11 = y l 

1 
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Donde: 

T = Transmisividac! del acuífero [L2T 1]. 

= Tiempo transcurrido tras la inyección instantánea [TJ. 

r11 • = Radio interior del entubado del pozo ILJ. 
r, = Radio interior ele la rejilla del pozo [L]. 

S =Coeficiente ele almacenamiento del acuífero [-]. 

Manteniendo la correspondencia entre los valores de la escala aritmética del 
ábaco y de la gráfica del ensayo, se superpone la curva de campo con la de me
jor ajuste del ábaco y se obtiene el valor numérico correspondiente a µ. 

A continuación, manteniendo la superposición de las curvas, se obtiene de la 
gráfica de campo el valor de t 1, tiempo correspondiente al valor de: 

Tt = 1 en el ábaco Cooper-Bredehoeft-Papadopulos 

Con estos valores: 

l .O · r? 
T=---

t 1 

y 
r~ · S 

µ=-.2 
'JI' 

y si se conoce la potencia saturada del acuífero, b, puede obtenerse la conducti
vidad hidráulica K = T/b. 

3.2.2.8.3. Método de Bouwer y Rice (1976) y Bouwer (1989) 

Fue desarrollado para el cálculo de la conductividad hidráulica, K, en acuífe
ros libres o confinados, utilizando sondeos de pequeño diámetro parcial o total
mente penetrantes en el acuífero. 

Donde: 

o R 
r,~· ln-

rs 
1 H, 
-·ln-
t H0 

• K es la conductividad hidráulica del acuífero [LT- 1]. 

• I',., es el radio interior de la entubación del sondeo [L]. 

• Res la distancia desde el eje del pozo hasta el límite de la zona afectada por 
la inyección o extracción instantánea de agua. Delimita la zona para la que 
es representativo el valor ele K calculado [L]. 

• r, es el radio interior de la rejilla del pozo. Incluye el espesor del empaque 
de grava si existe [L]. 

• Le es la longitud de la rejilla, o caso de no existir, el espesor de acuífero cor
tado por el pozo y a través del cual puede entrar el agua en él [L]. 
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• H0 es el máximo descenso o ascenso producido por la extracción o inyec
ción instantánea de agua en el pozo con respecto al nivel estático inicial IL]. 

• tes el tiempo medido a partir del momento en el que se produce H0 IT]. 

• H1 es el ascenso o descenso, con respecto al nivel estático inicial, en el pozo, 
transcurrido un tiempo t desde la inyección o extracción instantánea ILJ. 

El problema que presenta la aplicación de esta metodología es el conoci
miento de R. Los autores de esta metodología proponen para el cálculo ele 

R 
In 

r,. 

las siguientes expresiones: 

• Si el pozo es parcialmente penetrante en la zona saturada del acuífero: 

R 
In 

r .\ 

1.1 :::: ---- + 
L". ln-
r, 

(h - L 11 .) A+B·ln----

En donde h es el espesor saturado del acuífero y L11 • la penetración del pozo 
en el espesor saturado del acuífero. 

• Si el pozo es totalmente penetrante en el acuífero será h = L\I' y quedará: 

R l 1.1 C j ·
1 

In = +--
r,. 1 L". Le 

n--
r,. r,. 

A, 13 y C son constantes que pueden determinarse a partir del ábaco de Rice y 
Bower ( 1989) en el que están representadas en función de: 

r,. 

Una vez producida la inyección o extracción instantánea en el pozo, se mide 
H0 y a partir de ahí se comienza a medir la evolución de H a lo largo del tiempo. 

Si se representa H en escala logarítmica en función de t en escala aritmética 
el resultado debe ser una recta. En esta recta puede obtenerse el valor del inter
valo de tiempo correspondiente a un intervalo determinado de H, y a partir de 
ellos calcular el valor de 
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Si los puntos elegidos en la recta son (t1, H 1) y (t2, H2) quedaría: 

H1 
In --

t2- f1 H2 

En la práctica puede suceder (Bouwer, 1989) que al dibujar la gráfi ca de H en 
función ele r se obtengan dos tramos rectos: uno en los primeros momentos ele la 
recuperación que refl ej aría el aporte ele agua al sondeo por parte del empaque ele 
grava (ele mayor conductividad hidráulica que el acuífero) , y otro correspondiente 
al propio acuífero. También puede aparecer, en los momentos finales ele la recu
peración, cuando los descensos tienden a cero, un tramo que se desvía ele la línea 
rec ta. Es importante asegurarse que se está en el tramo recti líneo correspondiente 
al acuífero a la hora de aplicar la metodología indicada. 

3.2.2.9. Interferencia de pozos 

En tocio lo expues to se ha considerado como hipótes is ele partida que el pozo 
considerado en el ensayo es el único que bombea en el acuífero. Lo normal es que 
ex istan en el mi smo acuífero vari os pozos bombeando simultáneamente e interfi 
ri endo entre sí los conos ele bombeo correspondientes a unos y a otros (Foto 3.3). 
Cuando esto sucede es válido el principio de superposición de efectos , excepto 
en el caso de la ecuación ele Dupuit por no ser lineal. 

Foto 3.3. El bombeo simu ltáneo de os pozos en un mismo acuífero crea una interferen
cia que ti ene co mo resultado que el descenso rea l es la suma algebraica de los descensos 
que producirían los bombeos en cada uno de los pozos individ ualmente. Foto: Pozos de 
abastecimiento a la Marina Baja, Beniardá (Alicante), 1998. 
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Este principio puede enunciarse diciendo que el efecto producido, en un 
punto de un acuífero, por el bombeo simultáneo de varios pozos, es la suma al
gebraica de los efectos que producirían cada uno de los pozos existentes, ac
tuando por separado. 

3.2.2.10. Ensayos de recuperación 

Un caso típico de ap li cación del principio de superposición de efectos es el de 
los ensayos de recuperación. Los ensayos de recuperac ión consisten en medir, a 
lo largo del tiempo, la evolución del nivel de l agua en el pozo que ha estado bom
beando durante un tiempo t. 

El efecto sobre la evolución del nivel de agua de la parada de un pozo en el 
que se ha estado bombeando un caudal Q de agua durante un tiempo t, es el de 
considerar que a partir del momento de la parada, el pozo continúa funcionando 
pero se superpone a él el efecto de otro pozo que comenzaría a funcionar en el 
momento de la parada con el mismo caudal pero de signo contrario. 

Con este criterio puede ap licarse cualquiera de las ecuaciones expuestas ante
riormente a la recuperación de niveles tras el bombeo. 

En la práctica, inmediatamente después de finalizado el bombeo com ienzan a 
medirse los descensos res iduales (profundidad del nivel con respecto al nivel es
tático antes de comenzar el bombeo) durante un tiempo t' (Fig. 3.26). 

o 

o 
(/) 

e 
Q) 
(.) 
(/) 
Q) 

o 

~Inicio del bombeo 

>t 
/ 

1 

1 

1ao (ascenso 

1 
observado) 

;- ...... - - - - - - - - ~ 

/

1 --- 1 

1 - - - - - 1 - - - - -
Final del 1 1 
bombeo 

+---- - -- - + 
t' 

(tiempo de recuperación) 

Fig. 3.26. Gráfica de rec uperación . 

El pozo de bombeo, en este proceso, se considera que está fu ncionando du
rante un tiempo (t + t'), y el pozo virtual durante un tiempo t'. 
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El descenso residual, s', vale, si aplicarnos por ejemplo el método de Jacob: 

o bien, 

s' = ---- In - In -------Q ( 2.25 · T · (t + t') 2.25 · T · t' ) 
4 · n · T r2 ·S ·S 

1 2.3. Q f + {1 

s =--····--Ion ---
4 · n · T e t' 

S. 'j" 1 ( 1 . , . ) j' . , '1 f + t' 1 , 1 se representa en un gra 1co s en esca a antmetJca en unc1on ~e --- e 
. f 1 

. 2.3 . Q 
resultado es una recta que pasa por el ongen y cuya pendiente es L'1 = ---··-: 

4·n·1 

El valor numérico ele la pendiente puede obtenerse gráficamente corno: 

L'1 = ___ ._L'l_s_' --

( 
f + t' ) log L'1 -

1
-, -

tornando el intervalo correspondiente a los tiempos igual a un módulo logarít
mico, se tendrá: 

( 
f + t' ) log 6 -

1
-, - = log 1 O = 1 

y la pendiente de la recta será: 

por lo tanto: 

T = _2_.3_·_Q_ 
4 · n · L'ls'IO 

Así pues, este método sólo permite el cálculo de transmisiviclad del acuífero. 
El ensayo puede realizarse tanto en el pozo de bombeo corno en los piezómetros 
de observación. 

3.2.2.11. Pozos en acuíferos limitados 

A veces la cercanía del pozo de bombeo a algún tipo de barrera hidráulica no 
permite aceptar la condición de acuífero de extensión infinita. Es preciso, enton
ces, dar un tratamiento adecuado a las barreras hidráulicas existentes. A este tra
tamiento se le conoce con el nombre de teoría del pozo imagen. 
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Existen dos tipos de barreras: 

Las barreras negativas es tán asoc iadas a límites de flujo nulo , que coinciden 
en la naturaleza con e l contacto entre e l acuífero y otras unidades geo lógicas im
permeables a efectos prácticos. 

La característica fundamental de las barreras negativas es que no ex iste flujo 
en la direcc ión perpendicular a e ll as. Cuando el cono producido por un pozo de 
bombeo a lcanza una barrera negativa, és ta impide e l flujo hacia e l pozo y como 
consecuencia, si el caudal se mantiene constante, se producen mayores descensos 
de los que cabría esperar caso de no ex istir la barrera. 

E l efecto de una barrera negativa puede simularse con un pozo virtua l s ituado 
simétri camente a l rea l con respecto a la barrera . El caudal de bombeo en ambos 
pozos debe ser el mi smo y de l mismo signo (Fig. 3.27). 

to 
P rea l 

S = Sr + Sv = 2sr¡ 

- - - - - - - -:- -- - -

Barrera 
Negativa to 

Pvirtual 

NP 
Inicial 

-- -y- ----ri 

- - - - -- -~~, - - - - - - - - -

i ! 
'"'' t¡,:. 
11: 

Fig. 3.27. Efecto de barre ra negativa. 

Aplicando e l principio de superposición de efectos, el flujo sería nulo en el lí
mite definido por la barrera, y el descenso la suma del producido por cada uno de 
los pozos. En este caso, en la línea definida por la barrera, e l descenso sería el do
ble del que tendría lugar caso de no existir la barrera. 

Las barreras positivas están asociadas a grandes masas de agua capaces de 
sumini strar al acuífero cualqui er volumen de agua que se les de mande, mante
niendo su nivel inalterable. 

Al alcanzar un cono de bombeo un límite de estas características, se es tabiliza 
al nive l definido por e l potencial hidráuli co en la barrera. 

Este efecto puede s imularse situando, simétri co al pozo de bombeo con res
pecto a la barrera y con un caudal igual y de signo contrario, un pozo virtual que 
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anule los efectos produc idos por e l pozo real (Fig. 3.28). De esta manera, al apli 
car el principio de superpos ición de efectos, en e l límite definido por la barrera 
positiva, quedarían anulados los efectos producidos por el pozo rea l de bombeo. 

La ex istencia conjunta de barreras pos itivas y negativas, tal y como se pre
senta en la rea lidad, puede dar lugar a situac iones complejas con un número muy 
elevado de pozos, imagen que pueden ll egar a hacer difícil , incluso invi able, la 
obtención de una so lución. 

to 
Prea l 

S = Sr Sv - O 

Barre ra 
Positiva 

Fig. 3.28. Efecto de barrera positiva. 

io 
NP 

Inicial 

-- -y---

3.2.3. Resolución de la ecuación general del flujo por métodos 
numéricos 

La pos ibilidad de resolver la ecuac ión diferenc ial de l fluj o subterráneo me
di ante métodos numéri cos con la ayuda de los o rdenadores para abordar la re
solución de problemas compl ejos impul só desde mitad de la década de los se
senta de l sig lo pasado, e l desarrollo de los modelos digitales de flujo , que han 
terminado por impl antarse como metodol ogía muy útil en e l campo de la Hi
drogeol ogía. 

Permiten la simulac ión del flujo subterráneo en una, dos y tres dimensiones, en 
medios homogéneos, heterogéneos, isótropos y ani sótropos, y en la práctica totali 
dad de las circunstancias que pueden concurrir sobre un sistema hidrogeológico, 
siempre que sea posible asumir en todo momento la va lidez de la ley de Darcy. 

Proporc ionan la ventaj a del estudio de un sistema hidrogeo lógico complejo en 
tocio su conjunto y no sólo desde el punto de vista de un aspecto parc ial. 

Son he rrami entas impresc indibles en la planifi cación hídrica puesto que per
miten formul ar hipótes is de actuación sobre e l medio hidrogeo lógico y predecir 
e l impac to de estas actuac iones. También lo son para la defini c ión de períme-
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tros de protección, para una explotación racional de los recursos hídricos sub
terráneos y para los estudios ele recuperación de acuíferos y zonas húmedas, en
tre otros. 

El fundamento ele los modelos digitales ele flujo es sustituir el sistema hidro
geológico corno medio físico continuo, representado por la ecuación general del 
flujo y sus correspondientes condiciones ele contorno, por otro medio aproximado 
a él constituido por un número, n, finito ele elementos discretos o celdas. A este 
proceso se le llama discretización. 

La ecuación general del flujo, cuyo sentido físico es un balance ele flujos en 
un dominio continuo para un tiempo clcterrninaclo, se sustituye por un sistema de 
n ecuaciones con /1 incógnitas, una para cada uno de los elementos o celdas defi
nidos, que se resuelve para un intervalo de tiempo determinado. 

Cuanto mayor sea el grado de discretización, más aproximada será Ja solución 
a la exacta, pero también será mayor el tiempo de cálculo y las nccesiclaclcs de 
memoria del ordenador. 

El intervalo de tiempo, o tiempo de simulación, puede discretizarse también 
en varios pasos de tiempo, iguales o diferentes entre sí. En este caso Ja distribu
ción del potencial hidráulico calculada para un paso de tiempo determinado se uti
liza corno inicial para el paso de tiempo siguiente. Si se solicita al modelo que 
proporcione resultados (potenciales hidráulicos) al final de cada paso ele tiempo, 
será posible analizar cuál ha sido la evolución de los potenciales hidráulicos a lo 
largo del tiempo ele simulación. 

La elaboración ele un modelo digital ele flujo exige definir Ja zona a modelar 
y sus condiciones ele contorno de acuerdo con Jos objetivos del estudio. También 
exige conocer la distribución ele parámetros hidrogeológicos, recarga, y acciones 
sobre el sistema para cada uno de los pasos ele tiempo que constituyen el tiempo 
ele simulación. 

La resolución de la ecuación general de flujo mediante cálculo numérico 
puede abordarse por varios métodos. Los más conocidos son el método ele los ele
mentos finitos y el ele las d~f'erencias finitas. 

En el método de Jos elementos finitos (un estudio en profundidad de este mé
todo aplicado al flujo subterráneo puede encontrarse en Pinder y Gray, 1977), Ja 
distribución de potenciales se obtiene por el método de integración. 

Una vez aproximado el medio físico continuo mediante un número finito de 
puntos o nudos, se procede a unir cada uno de ellos con sus adyacentes, resul
tando la discretización del modelo conceptual en una serie de elementos finitos ele 
tamaño y forma variables. Generalmente se utiliza la forma triangular. 

Dentro de cada elemento el potencial hidráulico, h''', en cualquiera de sus pun
tos, se obtiene por interpolación a partir del potencial h; en los nudos que consti
tuyen los vértices del elemento, utilizando una serie ele jimciones base que pon-
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• ' 

deran la influencia del potencial de cada nudo sobre el del punto considerado en 
el interior del elemento. 

11 

11' = I <Jl¡ h; 
i=I 

Donde: 

• h'' es el potencial hidráulico en un punto del elemento considerado. 

• n es el número de vértices (nudos) de ese elemento. 

• h; es el potencial hidráulico en el nudo i. 

• ql¡ es la función de interpolación correspondiente al nudo i. 

Tanto // como los h; son desconocidos, pero h''' ha de satisfacer la ecuación 
general del flujo, y por lo tanto ha de cumplirse, por ejemplo, para el caso más 
sencillo de flujo unidireccional: 

7
., a2 h''' (' éJh''' - ' 
-- -,J -- -E 

dx2 dt 

La diferencia no es cero al ser h''' un valor aproximado a la solución exacta. A 
«E» se Je llama residual. 

Sustituyendo h'' por su valor, 
11 

¿ <)l; h¡ 
i=I 

quedaría la ecuación general del flujo en función del potencial en los nudos de 
cada elemento, también desconocido. 

Como se ha visto para un punto en concreto, el residual será normalmente dis
tinto de cero, pero puede forzarse a que el promedio de los residuales sobre todo 
el dominio considerado sea cero. Esto se hace mediante el método llamado de los 
residuales ponderados. 

Este método implica una ecuación para cada nudo en el dominio, cuya incóg
nita es el valor del potencial hidráulico en el nudo. En total se obtiene un sistema 
de n ecuaciones con n incógnitas que se resuelve, con la ayuda de un ordenador, 
para cada paso de tiempo. 

Conocido el valor del potencial hidráulico en Jos nudos, mediante las funcio
nes base se puede obtener en cualquier punto del dominio. Por lo tanto la distri
bución del potencial hidráulico proporcionada por el método de los elementos fi
nitos es una superficie continua. 

La resolución de la ecuación general del flujo mediante el método de las di
ferencias finitas exige sustituir los infinitos puntos que constituyen el sistema hi
drogeológico, reflejado en el modelo conceptual de flujo, por un número finito de 
puntos o nudos regularmente espaciados. Cada nudo es el centro de un bloque 
rectangular o cuadrado, llamado celda, en el que se supone que las propiedades 
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del acuífero no varían. Así el medio físico queda cliscretizaclo en un conjunto de 
celdas ele dimensiones conocidas. 

Al conservarse constantes las propiedades del sistema dentro del volumen de
terminado por cada celda, la variación de las propiedades entre nudo y nudo no 
es continua sino escalonada. 

El método consiste en sustituir las derivadas parciales de la ecuación general 
del flujo por unos incrementos finitos para cada uno de los nudos ele cada una ele 
las celdas en que se ha discretizado el medio físico. Por ejemplo en el esquema 
definido en la figura 3.29, para el nudo E la ecuación general para flujo bidimen
sional es: 

a ( a11 ) a ( a11 ) , ah --:;- K, · b -:-, + ~ K, · h ·--:-,- = S --:-,-- + W (x, v, 1) 
ox ox oy · oy ol 1 · 

\ 

\ 

A B e 

D E F 

G H 1 

Fig. 3.29. Malla de celdas en diferencias finitas. 

Pasando las derivadas a incrementos finitos quedaría, para un intervalo de 
tiempo 111 que comprende desde el final del intervalo ele tiempo anterior ( k-1) 
hasta el final del intervalo presente k: 

,-.. (K¡:¡;. b h,,.'k - h¡:.k ) - (Ku> . /J . hc.k ~ hn,k ) .... 1 + 
Í'!..t ¡,· l Í'!..X:¡;¡: fu FJ> . 

1 +--
11.vr 

Si esto se hace para cada uno de los 11 nudos ele las celdas en las que se ha 
cliscretizado el acuífero se tiene un sistema ele n ecuaciones con /1 incógnitas (el 
potencial hidráulico en cada uno ele los nudos ele la malla) que se resuelve con la 
ayuda de un ordenador, para cada uno de los k intervalos de tiempo considerados. 
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El resultado es la evolución del potencial hidráulico en el acuífero durante el in
tervalo de tiempo considerado. 

Cada una de las ecuaciones que constituyen el sistema representa el balance 
hidráulico en cada una de las celdas representadas por sus 11 nudos y para el paso 
de tiempo considerado. 

Tanto las d(ferenciasf/,útas como los elementosflnitos proporcionan solucio
nes a los problemas que se plantean con un grado de fiabilidad muy parecido. En 
la gran mayoría ele las ocasiones la mayor o menor fiabilidad ele un modelo de 
flujo subterráneo no depende del modelo matemático escogido, sino del grado de 
fiabilidad del modelo hidrogeológico conceptual definido y del criterio hidrogeo
lógico con el que se han manejado los datos reales disponibles. 

El desarrollo actual de la informática ha facilitado el uso de los programas 
hasta tal punto que optar por un desarrollo matemático u otro sólo depende, en la 
práctica, de las preferencias del usuario. 

Hay algunos criterios generales que pueden utilizarse a la hora de tornar una 
decisión en la elección de uno u otro método: 

El método de los elementos finitos permite adaptar la malla con precisión al 
contorno de la zona a simular y a la litoestratigrafía del sistema. Su refinamiento 
se puede limitar a las zonas concretas en que se estime necesario. Los valores cal
culados para el potencial hidráulico son puntuales puesto que la distribución de 
potencial calculada es una superficie continua. Los ríos, túneles, drenes, etc., que
dan representados, de acuerdo con su carácter lineal, por una sucesión de nudos 
adaptados a su morfología. Los pozos se asocian a nudos de la malla, o a suce
siones de nudos en la vertical en el caso de modelos tridimensionales. Las fallas, 
por ejemplo, pueden simularse como planos verticales. La malla puede defor
marse automáticamente para adaptarse a las oscilaciones de la superficie freática. 
La malla puede adaptarse a cualquiera de las direcciones que pueda tener la con
ductividad hidráulica y simular así, con precisión, el efecto ele la anisotropía. 

En el otro plato de la balanza hay que considerar que se trata ele un método 
matemático complejo, que estrictamente sólo es conservativo con respecto a la 
masa si se considera el sistema simulado globalmente, y que existe muy poco 
software disponible a nivel de hidrogcólogo usuario. 

En lo que se refiere a las diferencias .fhútas se trata de un método concep
tualmente más sencillo e intuitivo puesto que en esencia está basado en la reali
zación de un balance de caudales en cada una de las celdas en las que se ha dis
crctizado el sistema. Debido a esto es conservativo en cualquier zona del sistema. 
Además existe variedad ele software, a precios razonables, a disposición de los 
usuarios hidrogeólogos. En el otro lacio tenemos que se trata de un método que 
exige una distribución regular de nudos con celdas asociadas a ellos cuadradas o 
rectangulares. Es posible refinar la malla, pero afectando a todas las filas y co
lumnas que intervienen en el refinamiento, en tocia su extensión. Los valores de 

161 

-



potencial calculados son constantes para toda la celda a la que corresponden. No 
es posible obtener, por lo tanto, descensos puntuales para los pozos de bombeo. 
La recuperación de la actividad de una celda, una vez que ha quedado seca corno 
consecuencia de los procesos hidrogeológicos, plantea serios problemas de con
vergencia en los modelos numéricos de resolución. Los ríos y demás elementos 
de carácter lineal deben representarse como sucesiones de celdas y no de nudos, 
como en el caso de los elementos finitos. Las fallas y barreras verticales sólo pue
den simularse como planos verticales si coinciden con los ejes de la malla. Si no 
es así, han de ser discretizadas siguiendo las direcciones de las caras de las cel-
das afectadas por ellas. . 

. ; 
Anderson y Woessner (1992), y Karlheinz y Morenp ( 1996 ), son dos textos 

excelentes para introducirse en la rnodelación digital de acuíferos, tanto en lo que 
se refiere al flujo como al transporte de masa. 
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QUÍMICA Y CONTAMINACIÓN 4 
DE LAS AGUAS 

EN EL SUBSUELO 



CONTENIDO GENERAL DEL CAPÍTULO 

Se exponen en primer lugar las características que implican las propiedades 
particulares de la molécula de agua. Se pasa después a las unidades de medida 
del contenido de solutos en el agua. Se definen los parámetros y elementos que 
habitualmente se determinan en un análisis .físico-químico y los métodos gráfi
cos que permiten una mejor interpretación de los resultados obtenidos. 

A continuación se explican las leyes y factores que regulan la disolución y 
la precipitación de solutos en el interior de los acuíferos. Se comenta también, 
brevemente, la utilidad de los isótopos ambientales en los estudios hidrogeoló
gicos. 

Asimismo se incluye en este capítulo el tema de la contaminación de las 
aguas subterráneas y el tram11orte de contaminantes tanto en la zona saturada 
como en la no saturada, teniendo en cuenta las reacciones que pueden afectar 
al contaminante en el medio. 

Se dedica un último apartado al comportamiento de los contaminantes líqui
dos no miscibles con el agua (NAPL). 

4.1. Propiedades físico-químicas de la molécula de agua 

La molécula de agua está formada por dos átomos de hidrógeno y uno de 
oxígeno. La unión de cada uno de los átomos ele hidrógeno al de oxígeno es me
diante un enlace covalente. La estructura tetraédrica de los orbitales sp3 del oxí
geno implica que los enlaces 0-H formen entre sí un ángulo ele unos 105º, lo 
que lleva consigo que, aunque se trata de una molécula eléctricamente neutra, 
la distribución de sus cargas sea asimétrica, dando como resultado un dipolo 
(Fig. 4. 1 ). 

Como consecuencia de la atracción electrostática entre dipolos, las moléculas 
de agua tienden a unirse entre sí mediante lo que se llama un enlace de puente de 
hidrógeno. Puesto que la estructura de la molécula de agua es tetraédrica, cada 
una de ellas puede unirse a otras cuatro mediante puente de hidrógeno. 
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Fig. 4.1. Dipolo ca racterísti co de la molécula de ag ua. 

L a gran diferencia en electronegatividad de los átomos de ox ígeno e hidró
geno hace que el agua posea una constante dieléctrica muy elevada y que los 
compuestos formados por enlace iónico tiendan a di sociarse en ell a en aniones y 
cationes. Estos elementos cargados negativa o positivamente tienden a formar en
laces de puente de hidrógeno con las moléculas de agua y a permanecer en so lu
ción. El agua es conocida con el nombre de disolvente universal. 

L a necesidad de romper los puentes de hidrógeno tiene como consecuencia 
los altos valores de tensión supe1ficial, calor de vaporización , calor espec(fico, 
punto de fusión y punto de ebullición que presenta el agua. 

El agua es el único elemento que se presenta en sus tres estados en el rango 
de variación de la temperatura ambiental. 

En es tado líquido el agua es tá formada por un ag lomerado de molécul as 
unidas entre sí por enlaces de puente ele hidrógeno. E l agua en es tado sólido 
crista li za en el sistema cúbi co y aumenta su vo lumen con respecto al estado lí
quido. Como consecuenc ia, el hielo es menos denso que el agua líquida y flota. 
Este hecho es muy importante puesto que cond iciona que las masas ele agua en 
la naturaleza comiencen a conge larse en superfi cie perm aneciendo líquidas en 
profundidad, permiti endo así la continuidad ele la v icia durante los períodos 
frío s. 

4.2. Medida de los elementos disueltos en el agua 

El agua subterránea no se presenta en la naturaleza en estado puro sino que 
contiene en so lución elementos orgánicos e inorgánicos y algunos gases, princi
palmente oxígeno y C02 . 

A la cantidad de un determinado elemento disuelta en una determinada canti 
dad de agua se le denomina concentración de ese elemento en el agua. Puede ex
presarse de varias maneras: 
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• Peso del soluto en peso de disolvente. Se expresa en ppm (partes de so luto 
en un millón de partes de disolvente) o para b<tjas concentraciones en ppb 
(partes de soluto en un billón -mil millones- de partes de disolvente). 

• Peso de soluto en volumen de disolvente. Normalmente se expresa en mg/L 
o en µgil. Puesto que 1 L de agua destilada a 4º C pesa 106 mg, 1 mg/L = 
1 ppm. Esta relación puede considerarse aceptable hasta concentraciones de 
alrededor de 7 000 mg/L (Hem, 1985). 

• Molaridad. Expresa el número de moles de soluto en un litro de disolución. 
El número de moles viene dado por: 

N. ºmoles= Peso soluto/Peso molecular soluto (glg). 

• Normalidad. Expresa el Número de Equivalentes gramo en un litro de di
solución. 

N. ºEquivalentes = Peso so/u to/Peso Equivalente soluto (g/g). 

- Peso Equivalente = Peso moleculaJ/Valencia (g). 

• Molalidad: Expresa el número de moles de soluto en 1 000 g de disolvente. 

EJEMPLO: Se disuelven 80 mg de Ca 2+ en 400 g de agua destilada. 
Hallar la concentración en mg/L, ppm, molar, molal y normal. 

a) En mg/L (400 g de agua destilada son 0.4 L): 

C(mg/L) = 80 
mg = 200 mg/L 

0.4 L 

b) En ppm (en 1 kg = 106 mg): 

C(ppm) = 80 mg = 200 ppm 
0.4 kg 

e) Molar (mol/L): 

moles = _JL_ = 0·08 g = 0.002 mol 
Pat 40 

M = _!'!_!~ = 0.002 mol = 0.005 M 
L 0.4 L 

d) Molal (mol/1 000 g): 

0.002 mol 
400 g 

X 

1 000 g 
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X= 1 000 x 0.002 = 0.005 mola! 
400 

e) Normal (meq/L): 

Peq= __ PM __ 
Valencia 

40 - = 20g 
2 

_Q.OS 9 = 0.004 eq 
20 g 

N = neq = 0.004 eq · 103 meq/eq 
L 0.4 L 

4.3. El análisis físico-químico 

10 N 

Proporciona información sobre las propiedades físico-químicas de las aguas y 
sobre su contenido en sustancias disueltas. Al ser estos parámetros susceptibles de 
variación en el tiempo, el control de la calidad del agua requiere una analítica sis
temática y periódica. 

El muestreo (Foto 4.1) debe ir encaminado a que las propiedades a analizar 
correspondan a las que posee el agua «in situ». Para ello debe tenerse la seguri
dad, en primer lugar, de que la muestra tomada corresponde a agua del acuífero 
y no a la almacenada en el interior del pozo. El segundo aspecto a cuidar es el 
traslado de la muestra desde el punto del muestreo hasta el laboratorio. Este as
pecto debe cuidarse especialmente para que los cambios de temperatura y las pér
didas de gases no influyan sobre variaciones en el pH, en el contenido en gases y 
en la disolución y precipitación de algunas sales. 

El frasco para el transporte debe estar previamente lavado en laboratorio con 
agua destilada y si es necesario con agua acidulada para eliminar restos de sales 
de otros muestreos. En este caso hay que enjuagarlo posteriormente hasta elimi
nar todo resto de ácido. Puede ser de vidrio oscuro o de plástico (hay que tener 
en cuenta que el plástico es permeable a los gases y puede alterarse la físico-quí
mica de la muestra). Una vez en el lugar de la torna debe enjuagarse con el agua 
a muestrear, debe llenarse hasta el borde y taparse con doble tapón. Debe trasla
darse refrigerado, en nevera portátil, hasta el laboratorio. 

La cantidad de agua a tomar para cada muestra es variable y debe consultarse 
previamente al laboratorio encargado de realizar los análisis. 

No todas las sustancias se presentan normalmente en las mismas cantidades y 
con la misma frecuencia pudiéndose distinguir, con arreglo a esto, entre constitu
yentes principales, secundarios, menores y traza. 
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Foto 4.1. Todas las etapas del muestreo de agua subterránea deben realizarse con ex
tremo cuidado, adaptándose al tipo de compuesto a considerar. Foto: Muestreo en Las Ta
blas de Daimiel (Ciudad Real), 2003. 

Los constituyentes principales suelen estar siempre presentes en las aguas 
subterráneas y en concentraciones comprendidas entre 1 y 1 000 ppm. Son Sodio, 
Calcio y Magnesio en e l grupo de los cationes, y Cloruros, Sulfatos y Bicarbona
tos en el de los aniones. También se suele incluir en este grupo a la Sílice, aun
que no se presenta en forma iónica. 

Los constituyentes secundarios se presentan con menor frecuencia y en con
centraciones entre O.O 1 y 1 O ppm. En el grupo de los cationes están Hierro> Es
troncio y Potas io; y en el de los aniones: Carbonatos, Nitratos y Fluoruros. ') 

Los constituyentes menores se presentan ocasionalmente en las aguas subte
rráneas y en concentraciones generalmente entre 0.0001 y O. l ppm. Entre estos 
e lementos están: Antimonio, Alumini o, Arsénico, Bario, Bromo, Cadmio, Cromo, 
Cobalto, Cobre, Germanio, Yodo, Plomo, Litio, Manganeso, Molibdeno, Níquel, 
Fósforo, Rubidio , Selenio, Titanio, Uranio , Vanadio, y Zinc. 

Los constituyentes traza raramente se presentan en las aguas subterráneas y 
en concentraciones inferiores a 0.001 ppm. Entre estos e lementos están: Berilio, 
Bism uto, Cerio, Cesio, Estaño, Galio, Oro, Indio, Lantanio, Niobio, Platino, Ra
dio, Rutenio, Escandio, Plata, Talio, Torio, Tungsteno, Yterbio, Ytrio, Zirconio. 
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Los constituyentes disueltos en las aguas se incorporan a ellas tanto durante 
la fase externa como durante la fase subterránea del ciclo hidrológico. El agua de 
lluvia ya lleva en disolución algunos componentes mayoritarios y gases, corno 0 2 

y C02 atmosférico. Este último le proporciona un cierto carácter de acidez que 
contribuirá a la efectividad del ataque a cierto tipo de rocas. 

Una vez que la lluvia alcanza la superficie de la Tierra, la disolución durante 
el proceso de infiltración de las diferentes sustancias y gases que se encuentran en 
el suelo, la de los minerales que forman los distintos tipos ele rocas, las emana
ciones volcánicas y los distintos procesos físico-químicos que afectan a estos ele
mentos durante la fase subterránea del ciclo hidrológico, condicionan la calidad 
natural de las aguas subterráneas. 

Las principales características físico-químicas que se determinan en un am'í
lisis son: 

Temperatura. Medida del potencial calorífico del agua. Su valor se expresa en 
ºC. En aguas subterráneas no suele sufrir variaciones importantes en un mismo 
punto del acuífero. Su valor suele coincidir con la temperatura ambiental media 
anual incrementada en el gradiente geotérmico (aproximadamente 1 o e por cada 
30 rn de profundidad del pozo). Debe medirse directamente a la salida del pozo 
de bombeo para evitar que se mezcle con el agua del depósito (si existe). El ter
mómetro debe mantenerse en contacto con el agua hasta que se estabilice su co
lumna de mercurio. La variación de la temperatura influye en la solubilidad de las 
sales y en el contenido en gases disueltos. 

pH. Es una medida de la acidez del agua. Es el inverso del logaritmo de la 
concentración de iones hidrógeno. Se ve afectado por las pérdidas de CO:> 

Si en el agua hay C02 existe un equilibrio: 

Es decir, la presencia de C02 en el agua implica que el agua adquiera un 
cierto carácter ácido. Si el C02 desaparece, el equilibrio se desplaza a la izquierda 
con el consiguiente cambio de pH. 

El pH es adimcnsional, siendo 7 el valor que corresponde al pH neutro. Los 
pH inferiores a 7 corresponden a medios ácidos y los superiores a 7 a medios bá
sicos. 

En las aguas naturales el pH oscila generalmente entre 6.5 y 8. El pH del agua 
del mar está en torno a este último valor. 

Total de sustancias disueltas (TSD). Es el peso de todas las sustancias di
sueltas, sean volátiles o no, en un determinado volumen de agua. Se suele me
dir en pprn o en g/L. Este parámetro puede verse afectado por los cambios en 
el pH y en la temperatura, que pueden producir disolución o precipitación de 
sales. 
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Hay que distinguir entre TSD y Residuo Seco (RS), que es el peso de las sus
tancias que quedan tras evaporar un litro de agua (desaparecen los volátiles). Si el 
agua se evapora de 105 a 11 Oº C, en el RS puede quedar algo de materia orgá
nica y el agua de hidratación de algunos minerales. A temperaturas de 180º C es
tas sustancias desaparecen totalmente. 

Según el RS las aguas se clasifican en: 

Agua dulce, RS menor de 3 000 ppm. 

Agua salobre, RS entre 3 000 y 1O000 ppm. 

Agua salada, RS entre 1O000 y 40 000 ppm. 

Salmuera, RS mayor de 40 000 ppm. 

Conductil'idad eléctrica. Es la capacidad que tiene el agua para conducir la 
corriente electrica. Depende de la cantidad de iones disueltos, de su carga y de su 
movilidad. Se mide en microsiemens/cm (µS/cm) o micromohs/cm a 25º C de 
temperatura ( 1 µS/cm = 1 micromohs/cm). 

Cambios en el pH y en la temperatura influyen en la solubilidad de las sales 
y por lo tanto en la conductividad eléctrica. 

Alcalinidad. Es la capacidad que tiene un agua para neutralizar ácidos, es de
cir, para eliminar los iones H+ 1 existentes en disolución. 

En las aguas subterráneas los iones hidrógeno son consumidos fundamental
mente por los carbonatos y bicarbonatos según: 

Existen dos tipos de alcalinidad: 

Alcalinidad TAC mide la capacidad del agua para neutralizar ácidos hasta 
pH = 4.5 (viraje del anaranjado de metilo). Se valora añadiendo ácido al agua 
hasta alcanzar un pH de 4.5. Mide la alcalinidad debida a la suma de iones: 

co-2 + co w 1 
3 3 

Alcalinidad TA mide la capacidad de un agua para neutralizar ácidos hasta 
pH = 8.3 (viraje de la fenolftaleína). Se valora añadiendo ácido al agua hasta al
canzar un pH de 8.3. Es debida a los iones C032 que son los primeros en reac
cionar con el ácido añadido. 

La alcalinidad suele expresarse en ppm o en meq/L (mili-equivalentes/L) de 
C03Ca. Según la definición de ppm y de peso equivalente, será: 1 meq/L de 
co,ca = 50 ppm de co,ca. 

Potencial Redox, Eh 

Es una medida de la tendencia a la oxidación (Eh > O) o a la reducción 
(Eh < O) de las sustancias que lleva en disolución el agua subtern'ínea. 
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La oxidación implica una pérdida de electrones y por lo tanto una ganancia de 
valencia. La reducción, por el contrario, implica una ganancia de electrones y una 
pérdida de valencia. Puesto que el número de electrones es constante en una de
terminada disolución, la oxidación de un elemento implica la reducción de otro, 
o viceversa. 

El movimiento de electrones genera una corriente eléctrica que se mide en 
voltios o milivoltios. Es el Eh. 

Dureza 

Es la capacidad que tiene un agua para consumir jabón (aguas sódicas o blan
das), o para producir incrustaciones (aguas cálcicas o duras). 

La dureza es la suma de meq de Ca+2 y Mg+2 en solución expresada en pprn 

de co,ca. 

Corno: 

. , CüiCa(ppm) C03Ca(pprn) 
n.º rneq en soluc1on de co,ca:::: __ -_____ :::: -------"--

- Prn/valencia 50 

ca+2(ppm) 
n.º meq en solución de ca+2 = ----='-'--

Prn/valencia 

Mg+2(pprn) 
n.º rneq en solución de Mg+2 = = 

Pm/valencia 

Será: 

ca+2(pprn) 

20 

Mg+2(ppm) 

12 

eº e ( ) ( 
Ca+2(pprn) Mg+2(ppm) ) 5() 

3 a pprn = + · 
- 20 12 

La dureza también suele expresarse en grados franceses (ºF) siendo 1 ºF = 1 O 
ppm de co,ca. 

La dureza total viene dada por el contenido total de iones ca+2 y Mg+2 en so

lución. 

La dureza permanente viene ciada por el contenido en iones Ca+2 y Mg+2 des
pués de someter el agua a ebullición hasta que precipiten todos los carbonatos. 

La dureza temporal viene ciada por el contenido en iones Ca+2 y Mg+2 aso
ciados a iones C03 2 + C03H 1• Desaparece con la ebullición, al precipitar los car
bonatos. 

En general se consideran aguas blandas las ele dureza inferior a 50 ppm ele 
co,ca, aguas duras las que tienen hasta 200 pprn de co,ca, y muy duras las 
que superan esta cifra. 
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Algunos de estos parámetros (Temperatura, pH, Alcalinidad, Potencial Red<)X 
y Conductividad eléctrica) es conveniente medirlos in situ, pues difícilmente con
servan el valor en origen. 

En un análisis bien realizado la suma de equivalentes de los cationes ha de ser 
igual a la suma de los equivalentes de los aniones, puesto que el agua ha de ser 
eléctricamente neutra. 

Con esta premisa puede establecerse el error de un análisis químico de la si
guiente manera: 

ERROR(%)= ¿CATIONES (meq/L)- ¿ANIONES (meq/L) x lOO 
:L CATIONES (meq/L) + ¿ ANIONES (meq/L) 

En la práctica los análisis químicos siempre presentan un cierto error. Pue
den ser aceptables errores de hasta el 5 %. Un análisis con un error del O% 
debe, en principio, considerarse como poco fiable. Es muy probable que alguno 
de los componentes se haya obtenido como diferencia necesaria para cuadrar el 
balance. 

A veces se obtienen errores superiores al 5 % debido a que existen elementos 
minoritarios, con concentraciones importantes, que no han sido determinadas en 
un análisis sistemático. 

EJEMPLO: Dadas las siguientes muestras de agua subterránea (A, B, 
C, D, E, F, G y H), calcular la precisión de los análisis (en %) e indicar 
cuál o cuáles de ellos no son fiables. 

Iones A B e D E F G H 
(meq/L) (meq/L) (meq/L) (meq/L) {meq/L) {meq/L) (meq/L) (meq/L) 

pH 6.8 7.1 7.3 6.9 8.0 5.9 7.0 8.1 
Cond. (µS/cm) 700 2050 2315 7305 735 745 965 320 

ca+2 2.5 9.8 16.0 11.0 3.4 3.3 3.3 1.1 
Mg+2 5.1 8.1 6.9 17.7 4.8 3.8 4.5 0.8 
Na+1 1.2 3.6 3.9 46.8 0.9 2.0 2.7 0.5 
K+1 0.1 0.1 0.1 1.4 0.1 0.1 0.3 0.1 
HC031 6.3 6.4 6.7 2.6 5.8 4.6 0.6 1.4 
C032 o.o o.o 0.5 0.1 0.2 0.2 0.1 0.1 
c1-1 1.4 15.3 16.8 16.8 1.4 2.8 4.2 0.6 
S0¡2 0.6 0.9 2.0 22.0 1.3 0.7 4.0 0.5 

Para calcular la precisión de los análisis se utiliza la siguiente ex
presión (donde el error admisible es inferior al 5 %): 

E(%) = ¿Cationes - ¿Aniones x 100 ::; 5 % 
:L Cationes + ¿Aniones 
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En el caso de la muestra A: 

(2.5+5.1+1.2+0.1) - (6.3+0.0+ 1 
E(%)= X 100 = 

(2.5+5.1+1.2+0.1) + (6.3+0.0+ 1.4+0.6) 

8·9 - 8·3 
X 100 = 3.49 % 

8.9 + 8.3 

Análogamente, las muestras B, C, D, E, F, G y H presentan resul
tados de 2.27 %, 1.70 %, 29.89 %, 2.79 %, 5.14 %, 9.64 % y 1.96 %, res
pectivamente. Por lo tanto, son descartables la muestra D y la G. 

4.4. Utilidad y manejo de los resultados de los análisis 
físico-químicos 

En los estudios hidrogcológicos la química de las aguas subterráneas se uti
liza tanto para conocer su aptitud para determinados usos como para aclarar o re
solver algunos procesos hidrogeológicos. En ambos casos es necesario planificar 
campañas de muestreo que en general se refieren a: 

• Muestreo periódico en un punto a lo largo del tiempo. Proporciona el co
nocimiento de la evolución temporal de los diferentes parámetros y supone 
un control de la calidad del agua con vistas a su uso posterior. 

• Muestreo periódico en una red de puntos definida para un determinado sis
tema hidrogeológico. Además de la utilidad anterior, contribuye a clarificar 
los procesos hidrogeológicos, a conocer la evolución espacio-temporal de la 
química de las aguas, y al conocimiento de los procesos que tienen Jugar en 
el interior del sistema hidrogeológico. 

En cualquier caso al cabo de un plazo de tiempo no muy extenso es normal 
haber obtenido una considerable cantidad de datos cuyo manejo e interpretación 
pueden ser problemáticos. Por ello se hace imprescindible la adecuada represen
tación gráfica de los datos. 

Los datos corre~pondientes a un solo análisis pueden representarse en gráfi
cos de columnas, tipo tarta, radiales y poligonales. Estas representaciones permi
ten comparar distintos análisis entre sí y observar rápidamente, en un mismo aná
lisis, Ja distribución de aniones y cationes. También pueden utilizarse para 
representar en planos o perfiles hidrogeológicos la distribución espacial de las ca
racterísticas químicas de las aguas subterráneas. 

En los gráficos en columna, llamados también diagramas de Collins (Collins, 
1923) se representan Jos aniones y cationes de un análisis medidos en meq/L, en dos 
columnas adosadas entre sí. En una columna se representan los cationes en el orden 
Ca+2, Mg+2

, Na+1 y K+ 1 y en Ja otra Jos aniones en el orden (CO)-I 1 + C03
2), S0,¡ 2 , 

c1- 1 y N01 1
• Las dos columnas deben tener Ja misma altura salvo que el análisis tenga 

error. El conjunto Ca+2 + Mg+2 es Ja dureza del agua expresada en meq/L (Fig. 4.2a). 
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E n los gráficos tipo tarta cada análisis se representa en un círculo cuyo radio 
es proporcional al total de sa les di sue ltas expresado en meq/L. Cada elemento di 
sue lto se representa en este círculo mediante un sector circular de superfic ie pro
porcional a su % de meq/L. Según se estime conveniente puede utili zarse un cír
cu lo para los cat iones y otro para los aniones , o bien representar ambos 
constituyentes en el mismo círcu lo (Fig. 4.2b ). 

En los gráficos radiales se representa, según los radios de un círcu lo regular
mente espaciados, segmentos proporciona les al % de meq/L de cada ion. Luego 
se unen los extremos de estos segmentos entre sí quedando un gráfico en forma 
ele estre lla. También puede representarse el valor ele la concentrac ión ele cada e le
mento directamente en meq/L (Fig. 4.2c). 

Los diagramas de polígonos o de Stiff (S tiff, 195 1) constan de una serie de 
rectas paralelas equidi stantes entre sí cortadas por una perpendicular a ellas. Esta 
perpendicul ar constituye el origen ele las medidas sobre las semirrectas en que han 
quedado divididas las para le las. De la vertical a la derecha se representan los 
an iones (uno en cada semirrecta y en meq/L), y análogamente los cationes en las 
semirrectas de la parte izquierda de la vertical (Fig. 4.2cl). 

(a) Diagrama de Co llins 

'a- 10 ., Na 11 

É 
e: Mg'' ·o 
·¡¡ so,-2 

~ e: ., 
ca"' u 

e: 
OOaW1 o 

u 

Iones 

(c) Diagramas radiales 

Mg" 

K'' 

Cationes (%) 

(b) Diag ramas circulares o tipo "tarta" 

Cati ones (%) 

Aniones(%) 

NOa-1 

An iones(%) 

(di Diagramas de Stiff 

Concentración (meq/11 
10 o 10 

:::'~= s~~'., 
ca·' ~ co,w' /) 
Mg" . . (N(;?¡ 

Cationes Aniones V 

Fig. 4.2. Sistemas de representación de la concentración iónica de una muestra de agua. 
(a) Diag ram a de Collins. (b) Diagramas circulares o «tipo tarta ». (c) Diagra mas radi ales. 

(d) Diagrama de Stiff. 
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E n los di ag ramas de Sti ff, genera lmente sue len representa rse c 1-1, S0 42, 

C0 3H- 1
, N0 31 en la zona de los aniones, y Na+1

, K+1, Ca+2 y Mg+2 en la de los ca
tiones. Sobre cada semirrecta se ll eva un segmento de longitud proporc ional a la 
concentración de cada e lemento en meq/L. La uni ón de los ex tremos de estos seg
mentos define un políg iono cuya superfi c ie es proporcional a la minerali zac ión 
de l agua. Su forma, dada por la longitud de los segmentos correspondientes a las 
concentraciones de los iones di sueltos, indica el tipo de agua desde e l punto de 
vi sta químico (c lorurada, sulfatada, etc.; sódica, potás ica, etc.). 

E l di agrama de Stiff a veces se modifi ca para adaptarlo a los e lementos pre
sentes en el agua. Por ejemplo, puede presc indirse de las semirrectas correspon
dientes al K+1 y a los N03 1 s i estos elementos no son importantes (Fig. 4.3). En 
el diagrama orig inal se considera C0 32 en lugar de N0 3 y Fe+2 en lugar de K+ 1• 

Muestra % miliequiva lentes 

;{'::: :;2;~)º~ l 
3 

A 

/ 

B 

e 

H 

Fig . 4.3. Diagrama de Stiff. 
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Para representar conjuntamente los datos correspondientes a varios análisis 
se sue len utili zar los diagramas logarítmicos y los diagramas tri angulares . 

Los di agramas logarítmicos o de Schoeller-Berkaloff es tán fo rmados por va
ri as líneas vertica les para le las entre sí. En cada una de estas líneas y a escala lo
garítmica se representa la concentrac ión de un ion en ppm . Una línea vertical 
también a esca la logarítmica, en un extremo del diagrama, proporciona la equiva
lencia entre las concentraciones en ppm y en meq/L. Así estos diagramas son fá
c ilmente utili zables para ambas expresiones de la concentración. La unión de los 
puntos que defi nen la concentrac ión de cada uno de los iones representados, da 
lugar a una línea quebrada que marca las características de l an ális is representado. 
La pendiente ele la línea que une dos iones conti guos da una idea vi sual de la re
lacion entre ambos. En un mismo gráfico pueden representarse varios análi sis y 
la comparación entre e ll os es inmedi ata (Fig. 4.4) (Schoe ller, 1955). 
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Fig. 4.4. Diagrama de Schoe ller-Berkaloff. 
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En los diagramas triangulares (Piper, 1944), cada uno ele los vértices de un 
triangulo equilátero representa el 100 % de la concentración en meq/L de un de
terminado elemento y el O % del elemento situado en el vértice siguiente según el 
sentido de las agujas del reloj. Los valores del % ele la concentración de cada ele
mento se representan trazando desde el punto del lado del triangulo que repre
senta el % a representar, una recta paralela al lado opuesto al vértice correspon
diente al 100 % del elemento que se considera. Sólo es posible representar tres 
iones (tres aniones o tres cationes) de cada análisis, pero es posible representar 
muchos análisis en el mismo gráfico (Fig. 4.5). 

A 
B 
e 
E 
H 

100 100 

10 

Fig. 4.5. Diagrama de Piper. 

40 50 60 
r CI ___.._ 

Es posible utilizar un diagrama triangular para representar aniones y otro dis
tinto para representar los cationes. Ambos están relacionados con un diagrama 
central en forma ele rombo en el que queda definido un tercer punto que repre
senta a aniones y cationes del mismo análisis. 

En este tipo de diagramas los puntos que quedan agrupados definen familias 
ele aguas de características químicas semejantes en cuanto al contenido iónico 
(Fig. 4.6). 
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Fig. 4.6. Diagrama de Piper para clas ifi cación química de las aguas. 

100
º rCI 

EJEMPLO: Representar los análisis del ejemplo anterior en diagra
mas de Stiff, Schoeller-Berkaloff y Piper. 

La representación gráfica de dichos análisis vendría dada por las 
figuras 4.3, 4.4 y 4.5. 

Además, de acuerdo con la figura 4.6 las muestras podrían clasi-
ficarse de la siguiente manera: 

• A: Bicarbonatada magnésica. 

• B: Clorurada cálcico-magnésica. 

• C: Clorurada cálcica. 

• E: Bicarbonatada magnésico-cálcica. 

• H: Bicarbonatada cálcico-magnésica . 
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En los vértices del triángulo de los cationes suelen representarse Ca+2, Mg+2 y 
Na+ 1, y en el de los aniones (C03H- 1 + C03

2), S04 2 y Cl 1• Aunque pueden re
presentarse los iones que se estime oportuno de acuerdo con los objetivos de la 
investigación. 

Cuando el punto que determina las composiciones aniónicas y catiónicas de 
un agua queda representado en un diagrama triangular entre otros dos puntos y 
alineado con ellos, es muy probable que el agua representada por el punto inter
medio sea mezcla de las otras dos. 

El desplazamiento en el gráfico del punto representativo del análisis químico 
de muestras tomadas en un mismo punto a lo largo del tiempo, puede ser indica
tivo de fenómenos de intercambio iónico, oxidación o reducción, precipitación de 
sales y disolución de sales. 

4.5. Evolución del quimismo de las aguas subterráneas en 
la naturaleza 

Como ya se ha visto, el agua subterránea comienza a adquirir su composición 
química natural al incorporar las sustancias solubles existentes en el polvo at
mosférico. 

El contenido en sustancias solubles aumenta con el tiempo de residencia de 
las gotas de agua en la atmósfera tanto durante su permanencia en las nubes corno 
a lo largo de su recorrido hasta llegar a la superficie de la Tierra. Los anúlisis de 
muestras de agua tomadas en pluviómetros proporcionan unas concentraciones en 
Si02, Mg+2

, Ca+2 y K+ 1, que generalmente no suelen alcanzar 1 mg/L. El Na+ 1 pre
senta concentraciones algo más altas pero normalmente inferiores a 3 mg/L. Los 
S042, c1- 1 y C03H- 1, se suelen presentar en concentraciones inferiores a 4 mg/L. 
El TSD suele estar en torno a 5 mg/L. Como gases disueltos, el agua de lluvia 
contiene C02, 0 2, N2 y algunos gases nobles. 

El pH del agua de lluvia es ligeramente ácido (generalmente varía entre 5 y 
6), como consecuencia del ácido carbónico que se origina al combinarse el C02 

con el agua. El agua de lluvia tiene un carácter oxidante consecuencia del oxígeno 
disuelto. 

En áreas urbanas e industriales estas concentraciones pueden variar al alza 
considerablemente. Además la emisión a la atmósfera en estas áreas de S, SOo 
y N02 origina cantidades apreciables de ácido sulfúrico y ácido 1li].lrico, qu~ 
caen a la tierra disueltos en el agua. Es lo que ha dado en llamarse lluvia ácida. 
En estas condiciones el agua de lluvia fácilmente presenta un pH de 3 o incluso 
inferior. 

En el suelo existe una producción de C02 debido a la actividad biológica de 
las plantas, a la oxidación de la materia orgánica y a la actividad de las bacterias 
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anaerobi as. Este C02 a l mezc larse con el agua de lluvi a produce C03H- 1 + H+1
, 

lo que impli ca una di sminuc ión de l pH del agua de llu via hasta valores cercanos 
a l 4. El carácter ác ido del agua fac ilita la disolución de la materi a mineral ex is
tente en e l sue lo y en la zona no saturada . 

El agua de recarga a lcanza la zona saturada con una composición química re
sultante, fundamenta lmente, de su paso por la zona no saturada. Una vez alcan
zada la zona sa turada e l agua subterránea se mueve según líneas de corr iente 
desde las zonas de recarga hasta las de descarga. Desde entonces su composición 
química es consecuenci a de la naturaleza del te rreno, de l ti e mpo de permanencia 
del agua en e l acuífero y de una seri e de leyes y factores fís ico-químicos que re
gulan las reacciones que pueden producirse en la zona saturada (Foto 4.2). En ge
nera l, y en ausencia de aportaciones s ignifi cativas de nuevas sustanc ias, a medida 
que va aumentando e l tiempo de res idencia del agua en los acuíferos van penna
neciendo en di so lución los e lectro litos más fuertes unidos a las moléculas de agua 
por enlaces de puente de hidrógeno. 

Foto 4.2. A lo largo de su recorr ido desde la atmósfera hasta las zonas de descarga, el 
agua adquiere diferentes propiedades físico-químicas. Las propiedades químicas de algu
nas aguas subterráneas han dado lugar a que sean consideradas medicinales. Foto: Fuente 
Agria, Puerto/lana (Ciudad Real), 2003. 
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En cuanto a aniones la permanencia en disolución seguiría la secuencia: 

y en cuanto a cationes: 

4.6. Leyes y factores que regulan el contenido químico de 
las aguas subterráneas 

Cuando se producen aportaciones ele sustancias químicas a un sistema hiclro
geológico cleterrninaclo o cambian las condiciones físico-químicas ambientales, se 
producen reacciones que tienden a alcanzar un nuevo estado de equilibrio. Estas 
reacciones pueden ser irreversibles o reversibles. 

Las reacciones irreversibles se realizan en una sola dirección y terminan 
cuando se acaba el contenido de las sustancias que reaccionan entre sí. La oxida
ción de la materia orgánica podría ser un ejemplo de este tipo ele reacciones, y la 
desintegración radiactiva ele un elemento, otro. 

Las reacciones reversibles tienden a alcanzar un equilibrio entre las sustan
cias que reaccionan y los productos ele la reacción. En el equilibrio, las concen
traciones de los reactivos y de los productos resultantes permanecen constantes. 

4.6.1. La Ley de acción de masas 

El equilibrio químico, en las reacciones reversibles, está condicionado por la 
Ley de acción de masas que se expresa, para una determinada reacción: 

bB + cC (----¿ dD + eE 

como: 

ID]" [E]" K=----
[B]" [C]' 

En donde b, e, d y e son el número ele moles, respectivamente, ele las sustan
cias, B, C, D y E, una vez alcanzado el equilibrio. K es la constante de equilibrio 
que es específica para cada reacción. La ley ele acción ele masas no informa sobre 
la cinética ele las reacciones. 

La reacción se desplaza en un sentido o en otro hasta alcanzar un valor ele K 
constante. Cualquier perturbación en las concentraciones implica un desplaza
miento en la reacción en el sentido de alcanzar de nuevo el equilibrio. 

En disoluciones con concentraciones elevadas ele iones las fuerzas electrostá
ticas causan que los solutos no se comporten de manera ideal. En este caso es pre-
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ferible expresar la ley de acción de masas en función de las actividades de los ele
mentos en lugar de hacerlo en función de sus concentraciones: 

Donde. 

K= ~_i_tl_a1J° 
ra13Jh !acle 

O'.¡ = 111{'{¡ 

• y1 es el coeficiente de actividad (masa/moles). 

• m1 es la concentración m.o!a! (moles/masa disolvente). 

log Y1 

J 1 "' z·O = L.. 111¡ 1-
2 

• J es la fiterw iónica. 

• 1111 es la molalidad. 

• Z1 es la carga del ion. 

• A y B son constantes dependientes de la temperatura. 

• a1 es el diámetro efectivo del ion. 

4.6.2. El producto de solubilidad 

Cuando se trata de reacciones que se refieren a la disolución de la fase sólida 
(roca que constituye el acuífero) o a la precipitación de sales que dan lugar a la 
fase sólida, en el equilibrio, para una temperatura dada: 

[AB] (fase sólida) ~ [N] 111 + [B-]'' 

[N]"' [B-]" 
K=~~~~-

[AB] 

Puede aceptarse que [AB] es constante (es la masa de roca), y entonces será: 

K" = [A+]"' [B-]" = constante 

O sea, a una temperatura dada, el producto de las concentraciones de los io
nes disueltos, elevados a un exponente igual al coeficiente con el que aparecen en 
la reacción, es una constante llamada producto de solubilidad. 

Cuando en una disolución el producto de las concentraciones de los iones, ele
vada cada concentración al número de moles (producto iónico ), es inferior al pro-
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dueto de solubilidad para esa temperatura, se producirá la disolución de la sus
tancia. Si el producto iónico es mayor que el producto de solubilidad se produce 
precipitación. 

El producto de solubilidad para cada sustancia y para cada temperatura se de
termina en laboratorio. 

En el caso del agua: 

K" = IH' 1J ¡oH-1¡ = 10 14
, o sea, [W1

J = [OH 1
] = 10 7 

y se define pH como: pH = -log [H+ 1
] 

Si pH = 7 el medio es neutro y la concentración de 1-P y (OH) son iguales. 

Si pH > 7 el medio es básico y la concentración de (011) predomina sobre la 
de H+. 

Si pH < 7 el medio es ácido y la concentración de H+ predomina sobre la de 
(OH). 

El pH condiciona la disolución ele muchos minerales, por ejemplo del C03Ca. 
En medio ácido se produce la siguiente reacción: 

C03Ca + H+ 1 --¿ C03H 1 + H' 1 + ca+2 --¿ C02 t + I-120 + ca+2 

Mientras el medio sea ácido, la reacción se desplaza a la derecha y el C03Ca 
se disuelve. 

También, por lavado en medio ácido, minerales de la arcilla tales como Gibb
sita, Montmorillonita, Illita, Biotita, Albita, Anortita y otros, se transforman en 
Caolinita. 

4.6.3. Efecto del ion común 

Si a una disolución de una sal se le añade, por ejemplo por una mezcla de aguas, 
uno de los iones presentes, disminuye la solubilidad de la sal. Es lo que se conoce 
como efecto del ion común que está basado en el producto de solubilidad. Si para 
una temperatura determinada el producto de solubilidad ha de ser constante, al au
mentar la concentración de uno de los iones debe disminuir la concentración del 
otro, lo que implica la disminución ele la solubilidad de la sal en cuestión. 

4.6.4. Energía libre de los elementos que intervienen en las 
reacciones 

El estado de equilibrio de una reacción o su desplazamiento en uno u otro sen
tido está condicionado por la energía libre (L'lG,.) existente. 

La energía libre representa la variación de la energía interna por unidad de 
masa de los elementos que intervienen en la reacción. Se mide en relación con un 
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patrón !:iG)1 que se define, para cada sustancia, como la energía libre que produce 
un mol de esa sustancia desde un elemento estable. 

En el equilibrio se cumple que la diferencia entre la energía libre ele los pro
ductos de la reacción y de los reactivos que los originan es igual a cero. 

El cambio de energía libre para una reacción, referido al patrón o standard, 
vale: 

bB + cC ~ dD + eE 

jp_f_IEJc 
!:iG, = !:iG,0 + RT In 

1 IBJ'IC]" 

Donde: 

!:iG,0 = I !:iGp productos (D, E) - I !:iG/i reactivos (B, C) 

R es la constante universal de los gases: 8.314 J/K.rnol = 0.001987 Kcal/K.mol. 

K es grado Kelvin= ºC + 273. 15 

ID]c1 !Ele 
En el equilibrio es !:iG, = O y por lo tanto !:iG,0 = -RT In ---~ 

[Bjl' [C]c 
Si /':iG, < O, la reacción se desplaza a la derecha. 

Si l':iG, > O, la reacción se desplaza hacia la izquierda. 

4.6.5. El potencial redox 

En ciertas reacciones se produce un intercambio de electrones entre unos y 
otros ele los iones presentes en la disolución. Son las reacciones ele Oxidación-Re
ducción o reacciones Redox. Es necesaria la existencia ele un elemento capaz ele 
ceder electrones y de otro elemento capaz ele aceptarlos. 

El elemento que cede electrones gana valencia química y se dice que se oxida 
o que sufre un proceso de oxidación. 

El elemento que gana electrones reduce valencia química, y se dice que se re
duce o que si(fi·e un proceso de reducción. 

La transferencia de electrones es consecuencia ele una d~ferencia de potencial 
eléctrico (Eh), entre el elemento que cede los electrones y el que los recibe, lla
mado Potencial Redox, que se mide en voltios (V). 

A 1 atmósfera ele presión y a 25º C, condiciones normales (CN), se define en 
el equilibrio de la reacción el patrón ele potencial Red<n para cada elemento quí
mico. Al Potencial Reclox en estas condiciones se le denomina E0, y ha siclo de
terminado en laboratorio para las reacciones reclox ele muchos elementos: 
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LiCº 
F - - --"-1 (V) 
~o - nF 

Donde: 

• iiG,0 es la energía libre de la reacción redox en equilibrio. 

• /1 es el número de electrones que se intercambian. 

• F es la constante de Faraday (23. l Kcal/V). 

Por convenio el E0 para la reducción del Hidrógeno de 1-J+ a 1-l, (gas), 
(21-f+ + 2e- <---:> H2) se establece como E0 = O V. 

El potencial redox (Eh) para una reacción viene dado por la ecuación de 
Nerst: 

Eh= E0 
RT 

In K 
nF 

Donde: 

• R es la constante universal de los gases 0.001987 Kcal/K.mol. 

• Tes la temperatura en grados Kelvin. 

• F es la constante de Faraday (23.1 Kcal/V). 

• n es el número de electrones transferidos. 

• K es la constante de equilibrio de la reacción. 

Si en una reacción Eh > O, se trata de un proceso de oxidación; mientras 
que si Eh < O, se trata de un proceso de reducción. 

En la naturaleza el Eh (medio oxidante o medio reductor) junto con el pH 
(medio ácido o medio básico) condicionan la aparición, la desaparición o la 
estabilidad de muchas especies minerales. Por eso son muy útiles los diagramas 
Eh-pH para definir estos procesos. 

Supongamos una disolución acuosa en medio ácido (protones libres) en la que 
un elemento A gana electrones y pasa a su forma reducida B: 

La constante de equilibrio de esta reacción sería: 

[BJb 
K=-~---

IA]ª [H+¡m 

y la ecuación de Nerst sería: 

Eh= E0 
RT IBJ" --ln----
nF IA] 11 [WJ 111 

2.3 · RT [BJI' = E0 - 1 og ---"--"---
11 F !Al" iW]"' 
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_ . ( 2.3 · RT [ B J" 2.3 · RT 1 ) 
l:h = /:0 - -----

11
--
1
c.--- log -

1
A---

1
-,, + --

1
_
1
-
1
,. ---log ----

. [H+J'" 

Eh = Eo _ ( 2.3 · RT log _ JB J" + 2.3 · RT · n! __ 10 g _!_) 
nF [AJ" nF [WJ 

I ( 
2.3 · RT l [BJ" 2.3 · RT· 111 I') E z = E0 - og --- + --- p , 

nF [AJ" nF 

Eh = Eo __ 2.3 · RT Ion 112J!~ _ 2.3 · RT. m pH 
nF b JA]" nF 

La relación entre Eh y pH es lineal. La recta, representada en un diagrama Eh 
(ordenadas) \'ersus pH (abcisas), tiene pendiente negativa de valor: 

y de ordenada en el origen: 

2.3 · RT · m 

nF 

2.3 · RT l [BJ" 
Eo - nF og [AJ" 

La recta marca el límite de la relación entre la forma oxidada y la reducida 
del elemento que se trata (en este caso entre A y B). Para valores de pH que im
pliquen valores de Eh positivos la reacción tenderá hacia la forma oxidada, y para 
valores de pH que impliquen valores de Eh negativo tenderá hacia la forma redu
cida del elemento. 

4.6.6. Hidrólisis 

La inmensa mayoría de los minerales existentes en la naturaleza son sales que 
en contacto con el agua se disocian en sus electrolitos en mayor o menor grado. 

Los electrolitos fuertes se rodean de moléculas de agua (dado el carácter di
polar de éstas) y tienden a permanecer en disolución. 

Los electrolitos débiles suelen reaccionar con los iones J-l+ 1 u (0Ht 1 proce
dentes de la disociación del agua. En estos casos el agua se comporta corno ácido 
cuando es el R 1

·
1 el que reacciona con el electrolito débil, o corno base cuando 

reacciona el (0H) 1
• 

A este tipo de reacciones se les denomina reacciones de hidrólisis y tienen 
gran interés porque cambian el pH del medio favoreciendo así la disolución o pre
cipitación ele otros minerales. 
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Si Ja sal mineral que se disocia (Ah) procede de un ácido fuerte y una base 
débil será: 

Ah <~ A 1 + tJ+I 

El electrolito fuerte (A-) tenderá a rodearse de moléculas de agua y a perma
necer en solución. El electrolito débil (b+) tiende a consumir (OH) para neutrali
zar su carga: 

b' + (OH) 1 H b(OH) 

La eliminación de iones (01-l) 1 de la disolución implica Ja existencia de H+ 1 

sin neutralizar y por Jo tanto la mayor acidez del medio. 

Si la sal que se disocia (aB) procede de un ácido débil y una base fuerte será: 

aB <~ a 1 + 13+ 1 

Entonces B+ 1 permanecerá en disolución y: 

a + I-¡+ 1 H aH 

Quedando un exceso de (0H) 1 que dará al medio un carácter básico. 

Tanto si Ja sal en disolución da Jugar a dos electrolitos débiles como a dos 
fuertes, el equilibrio entre H+ 1 y (OI-1) 1 se mantiene tras la disociación y el pH 
del medio no varía. 

Los cambios en el pH producidos por las reacciones de hidrólisis son Jos res
ponsables de muchos cambios en Ja composición química de las aguas subterráneas. 

4.6.7. Intercambio iónico 

En el contacto entre la fase sólida y Ja fase líquida que por ella circula tiene 
lugar un proceso mediante el cual los iones existentes en ambas fases se inter
cambian entre sí tendiendo a igualar las concentraciones en la fase líquida y en Ja 
fase sólida. Este proceso, denominado intercambio iónico, afecta principalmente 
a los minerales de las arcillas. 

La intervención de los iones es directamente proporcional a su movilidad: 

Na+ 1 > K+ 1 > Mg+2 > Ca2+ 

Los intercambios ionicos son reacciones reversibles que pueden expresarse: 

b!A] + a!B] H al B] + b[AJ 

• IAJ es la concentración de A en Ja fase líquida IML 3]. 

• !Al es Ja masa de A adsorbida por unidad ele masa de la fase sólida IM/M]. 

• [B] es Ja concentración de B en la fase líquida IML 3 ]. 

• IBJ es Ja masa de B adsorbida por unidad ele masa de la fase sólida [M/M]. 
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A la relación: 

K11 = ~1 se le denomina coeficiente de distribución de cambio ióuico. 
[X] J' 

Particularmente interesante es el intercambio iónico que se produce en el 
suelo, que implica la sustitución del ca+2 y Mg+2 que en él existe por el sodio di
suelto en el agua. Este proceso da lugar a la salinización del sucio con el consi
guiente pe1juicio para los cultivos. 

Este proceso se mide con el índice SAR (Sodium Adsorption Ratio) (Richards, 
1954): 

• Si 2 < SAR < 1 O 
hay peligro bajo de sali
nización. 

• Si 7 < SAR < 18 
hay peligro medio de sa
linización. 

• Si 11 < SAR < 26 
hay peligro alto de salini
zación. 

• Si SAR > 26 
hay peligro muy alto de 
salinización. 

Los diagramas de 
Wilcox y Riversidc (Fig. 
4.7), permiten la clasifi
cación de las aguas de 
acuerdo con el peligro de 
salinización del sucio. En 
este último cada agua 
viene caracterizada por el 
índice e (conductividad 
eléctrica desde e 1, baja; 
a C4, muy alta,) y el ín
dice S (contenido en so
dio desde S 1, bajo; a S4, 
muy alto). 

Fig. 4.7. Diagrama de 
Wilcox-Riverside. 
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4.7. Isótopos ambientales en Hidrogeología 

En las aguas de lluvia existen de forma natural isótopos (mismo número ató
mico y distinto peso atómico), del Hidrógeno, del Oxígeno y del Carbono. 

De estos isótopos, algunos son estables porque no están afectados por proce
sos de desintegración. Otros, que sí lo están, se conocen corno radiactivos. Estos 
últimos originan, finalmente, Jos radiogénicos, que son Jos resultados estables ele 
Jos procesos de desintegración. 

Isótopos estllbles del Hidrógeno son el 1H y el 211 (Deuterio, D). 

Isótopos estllbles del Oxígeno son el 160, 170 y ixo. 

Isótopos estllbles del Carbono son el 12C y el 13C. 

Isótopo radiactivo del Hidrógeno es el 311 (Tritio, T). 

Isótopo radiactivo del Car!Jono es el 14C. 

Los estudios basados en isótopos ambientales contribuyen a Ja identificación 
del funcionamiento de sistemas hic!rogeológicos en aspectos muy diversos: 

• Determinación de parámetros hidraúlicos básicos del acuífero. 

• Determinación de Ja recarga mediante ensayos con trazadores en la zona no 
saturada. 

• Problemas relacionados con el flujo de las aguas subterráneas. 

• Contaminación y vulnerabilidad de acuíferos. 

• Determinación de tiempos de permanencia del agua en Jos acuíferos. 

• Determinación del origen de las aguas ele Jos manantiales. 

• Datación de aguas subterráneas. 

4. 7 .1. Isótopos estables 

4. 7 .1.1. Isótopos estables del Oxígeno y del Hidrógeno 

La combinación de Jos cinco isótopos correspondientes al Oxígeno y al Hi
drógeno da lugar a nueve moléculas dr aglla·diferentes entre las que la 1H2

160 es 
la más ligera y la más abundante, y la 2112

180/es la de mayor peso molecular y es 
conocida con el nombre de agua pesada. . · 

\ ) 
La diferencia de peso entre las moléculas de agua origina un diferente com

portamiento de unas y otras frente a los procesos de evaporación y condensación 
que se producen en Ja naturaleza. 

Como norma general las moléculas de agua más ligeras pasan al estado de va
por antes que las moléculas más pesadas. Debido a ello el agua que se evapora 
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desde los océanos es más ligera que la que permanece en ellos y el agua de llu
via es más pesada que el vapor que permanece en las nubes. 

A esta tendencia a separarse las moléculas de agua pesadas de las ligeras se 
Je llamafi·accionamiento isotópico y se mide en relación a un patrón o standard 
denominado SMOW (Standard Mean Ocean Water). El patrón es una media obte
nida a partir de una serie de muestras de agua oceánica. 

El fraccionamiento de una muestra se mide por su desviación con respecto al 
SMOW y se expresa en ry,,o: 

o= /?muestra - R,\'MO\\I 

R\'MOW 

ele esta manera: 

. J ()()() ó O = (-f __ '? __ 1_m ___ 1c_s __ 1_1 __ ·a ______ .. 

R.1.,,11m\1 -- J 

. 1 ()()() 

Si o > O la muestra es más rica en fracción pesada que el SMOW. 

Si o < O la muestra es más ligera que el SMOW. 

R es la relación entre Ja fracción pesada y la ligera. Por ejemplo, para el 180 
y el 2H sería: 

La relación entre la fracción pesada y la ligera para cada uno ele Jos elemen
tos se determina por espectrometría ele masas. 

Representando gráficamente o2H(%o) = f(o 180) (%0) para un número grande ele 
muestras de agua ele lluvia, se obtiene una nube ele puntos a Ja que se Je ajusta Ja 
recta ele ecuación: 

·\ 
o2H = 8 018 1 O 

Que se denomina línea de las aguas meteóricas. 

En la gráfica, por debajo ele esta línea y en las proximidades del origen ele 
coordenadas quedarán las aguas con valores bajos de o2H(%o) y 'lo 180), (%0) que 
corresponderán a lluvias ocurridas en zonas frías (alta montaña oaltas latitudes) 
en las que el vapor que origina las nubes, y posteriormente Ja lluvia, está formado 
fundamentalmente por moléculas de agua correspondientes a Ja fracción ligera. 
La fracción pesada, que necesita mayor energía para su evaporación, en estas re
giones frías, tenderá a permanecer en las masas de agua. 
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Corno índice de orden ele magnitud, en las latitudes frías disminuye la 8 ele la 
lluvia en un 0.5 %o por cada grado que aumenta la latitud. 

En Europa y en zonas montañosas las de la lluvia disminuye del orden de un 
2 %o por cada 100 111 de aumento en la altitud. 

Las aguas oceánicas enriquecidas en 82H y 8 180 y las correspondientes a llu
via de regiones cálidas o de latitudes bajas, tenderán a situarse por encima de la 
línea de aguas meteóricas y lejos del origen de coordenadas. 

Dentro de una latitud parecida, en las zonas costeras se produce un vapor de 
agua ele una 8 ligeramente negativa (la radiación solar es suficiente como para que 
se evaporen moléculas con 2H y 180). A medida que aumenta la lejanía a la costa 
8 se hace más negativa. Esto implica que la lluvia es tanto más ligera cuanto más 
lejos del mar se origina el vapor que la produce. 

Por tanto, las desviaciones con respecto al SMOW de muestras de aguas sub
terráneas informarán sobre la climatología de la época en la que se infiltraron esas 
aguas, o sobre las características climáticas del área donde se produjo la lluvia 
que dio lugar a la recarga de los acuíferos. 

4. 7 .1.2. Isótopos estables del Carbono 

El origen de los isótopos estables del Carbono en la naturaleza está en el C02 

atmosférico, en el C02 del suelo y en la disolución de los carbonatos. 

La medida del fraccionamiento de los isótopos estables del carbono se realiza 
también por comparación del contenido en ellos de la muestra de que se trate con 
un patrón, el PDB, que en este caso es un Belemnite marino de la formación PEE 
DEE (Carolina del Sur). 

En aguas oceánicas y en rocas carbonatadas la 8 13C con respecto al patrón es nula. 

En el C02 gaseoso del suelo ()l.lC es del orden del -20 %0, y en el C02 atmos
férico esta desviación es del orden del -7 %o del PDB. 

En las aguas subterráneas se estima que el 13C procede en cantidades simila
res del C02 de la atmósfera y del C02 del suelo, siendo la 8 13C con respecto al 
PDB de alrededor de 1 O %0. 

Valores de la 813C entre O y -1 O %o indican una clara influencia de las rocas 
carbonatadas en la química de las aguas subterráneas. Valores inferiores indican 
que la fuente predominante de los carbonatos procede del C02 del suelo. 

4.7.2. Isótopos ambientales radiactivos en las aguas naturales 

La actividad de un radioisótopo es la fracción de átomos de ese radioisótopo 
que se desintegran en la unidad ele tiempo. La ley que define la desintegración ra
diactiva viene dada por: 
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siendo: 

• Ar¡, la actividad inicial de la muestra. 

• A, la actividad de la muestra al cabo de un tiempo l. 

• e, la base de los logaritmos neperianos. 

• k, la constante de desintegración [T- 1
]. 

La actividad ele un elemento radiactivo se miele en curios (Ci). Un curio es la 
actividad de una muestra en la que se desintegran 3.7 x l 0 10 átomos/s. 

Al ser una unidad muy grande se utilizan, como submúltiplos: 

• rnilicurio (mCi) 

• microcurio (µCi) 

• picocurio (pCi) 

l O 3 Ci 

l0-6 Ci 

10-9 Ci 

Otra unidad muy utilizada es el Becquerelio (Bq) que se define corno la actividad 
de una muestra en la que se desintegra 1 átomo por segundo. De las definiciones 
se desprende que: 

l Ci = 3.7 x 10 1º Bq 

Se conoce corno vida media (A) de un elemento radiactivo o periodo de se
midesintegración (1) al tiempo que tarda ese elemento radiactivo en reducir su 
número de átomos a la mitad. La vida media es conocida para todos los elemen
tos radiactivos y su relación con la constante de desintegración se expone a con
tinuación. 

De la definición de vicia media podemos poner: 

In 2 = k ·'A y, 

~ - A e-n ele aquí, 2 - o 

k= ~ = 0.693 
'A 'A 

A veces se trabaja en unidades de actividad es1Jecífica, que es la actividad 
existente en una muestra referida a la unidad de peso o de volumen del material 
donde se encuentra el radioisótopo, por ejemplo Bq/L. 

La actividad de un radioisótopo y su masa están relacionados por la expresión: 

A·'A·G 
Peso (g) = 0.693 · 6.02 · 1021 

Siendo G el peso del átomo gramo del elemento que se trate, A la actividad y 
A la vida media. 
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Los isótopos ambientales radiactivos son de gran utilidad en la datación de las 
aguas subterráneas. 

Tritio 

El Tritio tiene un origen cosmogénico. En las capas altas de la atmósfera los 
rayos cósmicos producen permanentemente 1 átomo de Tritio por cm2 de super
ficie sobre la que inciden y por cada segundo. 

El Tritio que así se genera da lugar a concentraciones entre 2 y 1 O Unidades 
de Tritio (lJT) en el agua de lluvia. 

UT = 1 átomo de tritio/ 10 18 átomos de 11-1 

1 UT = 3.2 x 10 3 µCi / m3 

El Tritio tiene una vida media de 12.3 años por lo que, en aguas subterráneas, 
está especialmente indicado en la datación de aguas de infiltración reciente. 

1; Las pruebas termonucleares realizadas a partir de 1952 alteraron el contenido 
de tritio en la atmósfera, dando lugar a concentraciones de hasta 1O000 UT en el 
agua de lluvia. Esta alteración ha supuesto graves inconvenientes para el uso del 
tritio en la datación de las aguas subterráneas. Actualmente, en la mayoría de los 

· 1 .. · casos, solo puede admitirse con seguridad que las aguas subterráneas con un con
tenido en Tritio inferior a 5 UT se infiltraron anteriormente a 1952. 

Otra aplicación propia del Tritio es su uso en hidrogeología como trazador. 
Este elemento reúne todas las características exigibles al trazador ideal. 

El 14C se origina por la incidencia de los rayos cósmicos sobre el 14N existente 
en las capas altas de la atmósfera. Posteriormente se incorpora al agua de lluvia 
como 14C02• Su actividad específica es la misma para cualquier lugar de la Tie
rra (15.3 ± 0.1 desintegraciones por minuto para cada gramo de 14C). 

Tiene una vida media de 5 730 años y permite una datación fiable para aguas sub
terráneas con un tiempo de permanencia en los acuíferos de entre 200 y 50 000 años. 

Cuando en las aguas subterráneas existe carbono muerto (carbono procedente 
de una fuente lo suficientemente antigua como para que cualquier cantidad de 14C 
se haya desintegrado totalmente hasta límites detectables), es necesario hacer co
rrecciones a la hora de calcular el tiempo de permanencia en un acuífero del agua 
subterránea. Si Ac es la actividad medida en la muestra, puede escribirse: 

Ac = Q . Ao . e "' 

Siendo t la edad del agua, k = In 2//.., , la vida media del 14C, y Q el factor de 
ajuste para el carbono muerto. El cálculo de Q no es sencillo y a la hora de po
nerlo en práctica es necesario acudir a literatura científica especializada. 
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4.8. La contaminación de las aguas subterráneas 

4.8.1. Concepto y peculiaridades de la contaminación de las aguas 
subterráneas 

El agua se contamina cuando, como consecuencia de las actividades humanas , 
se a lteran las propiedades físico-químicas que tiene en su estado natural. 

Las actividades humanas que producen contaminación pueden resumirse en: 
urbanas (Foto 4.3), industriales, agrícolas y ganaderas (Foto 4.4). Según el tipo 
de actividad la contaminación puede ser orgánica, inorgánica y biológica, inclu
yéndose dentro de la inorgánica la contaminación radiactiva. 

Foto 4.3. En los núcleos urbanos sue le producirse un efecto de recarga de los acuíferos por 
las pérdidas en las conducciones de saneam iento. Éstas son un foco de contaminación, pu
diéndose sumar además pérdidas y vertidos en parques, industrias o estaciones de servicio. 
Del estud io de las interacciones entre los núcleos urbanos y las aguas subterráneas ha sur
gido una especia lidad multidisciplinar denominada Hidrogeología Urbana. Foto: Antequera 
(Málaga), 2004. 

[rvv v , A(• , ' 

Los f¿ de contaminación son los lugares en donde el producto contami
nante se vierte al acuífero. Cuando los focos están concentrados en el espacio, 
por ejemplo un pozo de inyección de residuos, un vertedero de basura de exten-
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Foto 4.4. La ga nadería estabulada e intensiva provoca contam inación puntual por los ver
tidos de materia orgánica en escasos espacio y tiempo. Este tipo de contami nación puede 
acompaña rse de otra de tipo vírica y bacteriana. Foto: Oropesa (Toledo), 2003. 

sión limitada, etc., se suele hab lar de focos puntuales (Foto 4.5). Cuando la infil 
tración del contaminante se produce sobre áreas de extensión considerable (lluvia 
ácida, infiltración de agua de ri ego con parte del abono utili zado en los cultivos di 
suelto, etc.) se suele hablar defocos de contaminación difusa (Fotos 4.6 y 4.7). 

La caracterización de un foco de contaminación ex ige conocer su situación 
geográfica, su delimitación en e l espacio, e l tipo y características de l contami 
nante y e l historial de los vertidos, incluida la evolución de la concentración de 
los contam inantes. 

En general, puede ser índice de contaminación cualquier parámetro físico
químico cuyo valor esté fuera del rango esperable en las aguas subterráneas, por 
ejemplo: 

• Presencia de metales pesados y elementos traza en concentrac iones supe-
riores a las hab itua les. 

• Presencia de nu trientes (compuestos de nitrógeno y fósforo). 

• Presencia de e lementos rad iactivos. 

• Presencia de hid rocarburos . 
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Foto 4.5. Los vertederos de residuos só lidos urbanos sue len ser un foco puntual de con
taminación de acuíferos por la enorme acumu lación tanto de materia orgánica como de 
otros compuestos orgánicos (plásticos) y metales. Existen aún muchos vertederos, actua
les y antiguos, situados directamente sobre materiales permeables. Foto: Vertedero de Son 
Reus (Palma de Mallorca), 1989. 

Foto 4.6. Las zonas agrícolas contaminan las aguas subterráneas esencia lmente por la 
aplicación de grandes cantidades en el terreno de abonos (orgánicos y químicos) y pla
guicidas. Los vertidos se rea li zan de forma dispersa en grandes superfic ies, por lo que el 
contro l y tratamiento de la contaminación resultan extremadamente complejos. Foto: Plá 
de Sant Jordi (Palma de Mallorca), 1989. 
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Foto 4.7 . Las industri as pueden suponer focos de contaminac ión de las aguas subterrá
neas de diversa naturaleza e intensidad. El foco contaminante puede se r puntu al o dis
perso . Foto: Antequera (Málaga), 2004. 

• Presenc ia de herbic idas. 

• Presenci a de pl aguicidas . 

• Presenc ia de detergentes. 

• Presenc ia de bacteri as . 

• Valores de pH inferiores a 6 o superiores a 8.5. 

• Valores fu era de l rango de la temperatura medi a ambiental más e l gradiente 
geotérmico. 

La lentitud de l fluj o subterráneo y su no vi s ibilidad hacen que los procesos de 
contaminac ión de los acuíferos tarden, con frecuenc ia, en ser detectados y cuando 
lo son, la recuperación del sistema es difícil o impos ible (e l lavado de un acuífero 
puede ex igir tal cantidad de ti empo que hace inviable e l planteamiento de su re
generac ión). 

En la mayoría de los casos e l tratamiento de la contaminac ión de acuíferos ha 
de ser preventivo: inventario y caracteri zación de los potenc ia les focos de conta
minac ión, y establec imiento de una red de seguimiento y control en fun ción del 
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sistema de flujo subterráneo para realizar muestreos periódicos y detectar el pro
blema en su inicio. Este tipo de redes también se utiliza para el seguimiento y 
control de la contaminación en las áreas delimitadas por perímetros de protección 
en zonas de particular interés en los acuíferos, como es el caso, por ejemplo, de 
las áreas explotadas para el abastecimiento urbano. 

4.8.2. El transporte de masa de contaminantes en los acuíferos 

Es consecuencia de tres procesos: 

• Difusión molecular. 

• Dispersión mecánica. 

• Advección. 

La DUusión molecular es un proceso mediante el cual un soluto se mueve en 
el agua de las zonas de mayor concentración a las zonas de menor concentración. 
Es decir, es el movimiento del soluto condicionado por el gradiente de concen
traciones. Está regulado por las leyes de Fick, que adaptadas a un medio poroso 
se expresan: 

La primera ley de Fick, para régimen permanente de concentraciones, esta
blece que: 

F = -1Y ac 
ax 

y la segunda ley de Fick, para régimen transitorio de concentraciones: 

En ellas: 

• F: Flujo de masa por unidad de área y unidad de tiempo [ML-2T- 1]. 

• C: Concentración de contaminante IML 3]. 

• t: Tiempo. IT]. 

• J)"' = D · co: Coeficiente de difusión para medios porosos [L2T- 1
]. 

• D: Coeficiente de difusión en agua libre [L2T- 1
]. 

• w = .t(~ ): Coeficiente dependiente del inverso del cuadrado de la tortuo-
't sidad [-J. 

• 't = _b_: Tortuosidad [-]. 
Lr 

• L1: Longitud de la trayectoria entre dos puntos [L]. 

• Lr: Distancia en línea recta entre esos dos puntos [L]. 
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El coeficiente de difusión, /)"', se determina en laboratorio para cada caso con
creto. Es directamente proporcional al coeficiente de difusión molecular en agua 
libre e inversamente proporcional al cuadrado de la tortuosidad del medio (Ber
ner, 1971 ). Su valor suele estar entre O.O 1 y 0.5 (Freeze y Cherry, l 979). 

La Di.spersión mecánica es un proceso producido porque todas las partículas 
de agua subterránea no se mueven uniformemente en el interior del medio poroso. 
Como consecuencia, en el frente de avance, se produce una dispersión que implica 
una dilución del contaminante. El fenómeno tiene lugar tanto en la dirección prin
cipal del flujo (dispersión longitudinal) como transversalmente a ella (dispersión 
transversal). Esta última se produce tanto en la horizontal como en la vertical. 

Las causas que producen la dispersión mecánica son: 

• Fricción de las partículas de agua con las paredes de Jos poros: viajan más 
deprisa las partículas sometidas a menor fricción. 

• Tortuosidad de las trayectorias, que condicionan el tiempo de tránsito. 

• Tamaño de los poros que condiciona la velocidad del flujo. 

El coeficiente de dispersión mecánica se expresa: 

• Coeficiente de dispersión mecánica longitudinal: Di111, =<X;· V; 

• Coeficiente de dispersión mecánica transversal: DMr = <X¡ · v; 

a: Es Ja dispersividad en Ja dirección que indica el subíndice [L]. 

v: Es la velocidad del flujo en la dirección que indica el subíndice ILT- 1 J. 

La Difusión molecular y la Dispersión mecánica se consideran conjuntamente 
bt~jo Ja denominación de Dispersión hidrodinámica, cuyos coeficientes son: 

D 111, = <Xi, · v; + D* Es el coeficiente ele dispersión hidrodinámica en Ja di
rección del flujo [UT- 1

]. 

D1IT = a1 · v; + D* Es el coeficiente de dispersión hidrodinámica en la di
rección transversal al flujo [UT- 1

]. 

Estos coeficientes han de ser determinados para cada caso en ensayos de la
boratorio. 

Para saber si en Ja dispersión hidrodinámica predomina Ja difusión molecular 
o la dispersión mecánica se utiliza un parámetro denominado número de Peclet: 
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V. L 
P= 

D111, 

v =velocidad real media del flujo [LT 1J. 
L = Longitud de la trayectoria recorrida [L]. 

Dm, = Coeficiente de dispersión hidrodinámica en la dirección del flujo. 



------------------ --------

Si P > 6 predomina la dispersión mecánica. 

Si P < 0.4 predomina la difusión molecular. 

Para valores intermedios no está claro el predominio de uno u otro fenómeno. 

El tram1Jorte advectivo se realiza según las líneas de corriente del flujo sub
terráneo. 

Su causa es el gradiente hidráulico y está gobernado por la Ley ele Darcy. El 
flujo de masa vendría dado por: 

dM = e . dQ = e . K . i . dA 
dt 

dM = Masa de contaminante que es transportada en un intervalo de tiempo di 
IMT 1

/. 

C = Concentración del contaminante en el agua subterránea !ML- 1 ]. 

dQ = Volumen de agua subterránea que circula a través de un área dA en un 
di IL3T 1J. 

i = Gradiente hidráulico 1--1. 

K =Conductividad hidráulica del acuífero ILT 1/. 

Si partiendo de esta expresión se realiza un balance en un volumen elemental 
de acuífero para un intervalo de tiempo considerado, en el que no hay elementos 
fuentes ni sumideros de masa, se llega a la expresión: 

d (v* 
----- + ---~ + ---~ 

dx dv 

• v es la velocidad real del flujo subterráneo [LT 1]. 

= 
dC 
di 

• x, y, z son las tres coordenadas correspondientes a un sistema cartesiano !LJ. 

• Ces la concentración de soluto en las aguas subterráneas [ML 3/. 

• 1 es el tiempo. 

Si se supone la velocidad constante y que el flujo es unidireccional, quedaría: 

dC dC 
=-\1. --

di .r dx 

que es la expresión más simple del transporte de masa por advección y la que 
se utilizará a partir ele ahora para simplificar las expresiones. 
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4.8.3. La ecuación general del transporte de masa 

La ecuación general de transporte de masa puede expresarse como: 

ac 
--D Jt - //[, 

Cf2c Cf2c ac + D11r. --"- - 1\. --
r)x2 éJy- Jx 

El miembro izquierdo de la ecuación da la evolución de la concentración a 
lo largo del tiempo. En el miembro derecho están los términos correspondien
tes a la dispersión hidrodinámica longitudinal, a la dispersión hidrodinámica 
transversal (en la horizontal) y al transporte advectivo. La ecuación puede com
plicarse más si el contaminante reacciona con el terreno o con otros elementos 
en solución. 

4.8.4. Reacciones 

El contaminante corno elemento disuelto en el agua subterránea puede parti
cipar en reacciones químicas que se producen en el medio hidrogeológico, tales 
corno las reacciones que ocurren en la fase líquida reguladas por la Ley de Ac
ción ele Masas, que ya se han expuesto al tratar sobre la química de las aguas sub

terráneas. 

En el caso de los contaminantes son particularmente interesantes las reaccio
nes fase sólida-fase líquida, conocidas como reacciones de sorción. También lo 
son las reacciones de desintegración radiactiva y las reacciones de biodegrada
ción. Tocias ellas llevan consigo la eliminación, al menos en parte, del contami
nante presente en la fase líquida. 

4.8.4.1. Reacciones de sorción 

Son reacciones por las que las sustancias disueltas en las aguas subterráneas 
pasan a ser retenidas por el terreno, disminuyendo por lo tanto su concentración 
en la fase líquida. Hay varios tipos ele sorción (Wood, Kramer y Hem, 1990): 

Adsorción: el soluto se fija en la superficie de la fase sólida por la acción de 
las fuerzas electrostáticas. 

Quimisorción: el soluto pasa a la fase sólida como consecuencia de una reac
ción química. 

Absorción: el soluto se incorpora a la estructura mineral de la fase sólida. 

Intercambio iónico: aniones y cationes de la fase líquida son intercambiados 
con los de la fase sólida tendiendo a alcanzar el estado de equilibrio iónico. 

El efecto de la sorción implica un retraso en el movimiento del contaminante, 
denominado efecto de retardo. 
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La ecuación general del transporte puede escribirse, considerando este tipo de 
reacciones: 

dC éJc éJc dC 
= D111 . . --º + DHT. --:;o - v, . 

di r7.r uy- a, 
A dC' 
e di 

El último término del miembro derecho de Ja ecuación corresponde a la reac
ción de sorción. En él: 

• p11 es Ja densidad aparente del terreno IML 1 ]. 

• e es la relación entre el volumen de agua contenido en el terreno y el vo
lumen del terreno (relación volumétrica). Si el medio está saturado coin
cide con la porosidad eficaz 1-]. 

• C* es la masa de contaminante sorbida por unidad de peso de Ja fase sólida. 
Generalmente se mide en mg/kg. 

Cuando las reacciones de sorción son rápidas con relación al flujo subterrá
neo llega un momento en que cesa la transferencia de soluto y puede asumirse un 
estado de equilibrio entre la fase líquida y la fase sólida de su entorno. A estas re
acciones se les denomina reacciones de sorción en estado de equilibrio. 

A veces las reacciones son más lentas y este equilibrio no se alcanza. Son las 
reacciones cinéticas, en las que los procesos de sorción (paso de soluto a Ja fase 
solida) y de desorción (paso de soluto de la fase sólida a la fase líquida) son con
tinuos y simultáneos. 

A) Reacciones en estado de equilibrio 

Existen dos modelos para definir la incorporación del soluto a la fase sólida 
en las reacciones en estado de equilibrio: 

• Modelo de Freundlich. 

• Modelo de Lagmuir. 

El modelo de Freundlich viene dado por: 

La ecuación general del transporte quedaría: 

dC if c if c dC 
dt = Din . dx2 + D l!T • dy2 - v, . dx 

y el factor de retardo: 

·N· cN--1 
r1 = l + ------e 

A d(Kd. CN) 

e dt 
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Kc1 y N son dos constantes que dependen de las característi cas propias del so
luto y ele la fase só lida y que es necesario determinar en laboratorio. 

Si se toman logaritmos en la expresión ele Freuncl lich: 

Log C* = log Kc1 + N log C 

Esta expresión representada en papel bilogarítmico (o representando en esca
las aritméticas los logaritmos de los parámetros), e* en ordenadas y e en abcisas , 
es una recta ele pendiente N y ele ordenada en el origen log Kc1 (Fig. 4.8). 

(a) Representación de C* = f(C) lbl Representación de log C* = f llog Cl 

e• 

La capacidad de sorción 
del terreno es limitada 

N = log e;- log Ci 
1:i.~ ::'.t _____ ____ ~~?-~'- ~- ~~~ _c2 

log e, log e, 

e log e 

Fig. 4.8. Modelo de sorción de Freundlich . 

En este modelo no lineal, la sorción de contaminante por parte del terreno está 
limitada, puesto que a partir de un cierto valor, graneles incrementos ele C supo
nen pequeños incrementos de C'. 

Un caso particular de este modelo se da cuando N = 1. Entonces: 

e*= K" . e 

Representando C* (ordenadas) en función de C (abcisas) en un papel con es
cala aritmética, se obtiene una recta que pasa por el origen cuya pendiente es Kd. 
A este parámetro se le llama coeficiente de reparto , pues indica la relación entre 
la masa ele soluto que se incorpora a la fase sólida y la que queda en solución 
(Fig. 4.9). 

Este modelo se conoce con el nombre de modelo lineal. Tiene la ventaja de 
ser muy sencillo y el inconveniente ele que no supone ningún límite a la capaci
dad de sorción de la fase sólida. El factor de retardo es, en este caso: 
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C* 

C* 
Kd = 

C 

e 
Fig. 4.9. Modelo de sorc ión linea l. 

P ·K 
r¡·= l+ ª " . e 

El modelo de Lagmuir considera gue la fase sólida tiene una capacidad limi
tada de sorción y gue en ella pueden existir varias zonas de sorción con propie
dades diferentes. 

Para una sola zona de sorción sería: 

e 1 e - = -- + -e· a· f3 f3 
o C* = a· f3 ·e 

1 + CX· C 

a es la constante de sorción [L3M- 1
], generalmente L/mg. 

f3 es la máxima cantidad de soluto gue puede incorporarse a la unidad de peso 
de fase sólida, generalmente mg/kg. 

La ecuación general del transporte quedaría en este caso: 

a( CX·f3 · C) 
1 +a· e 

at 
siendo: 

rf = 1 + Pa . a . f3 
e (1 +a. C)2 

el factor de retardo. 

Representando en papel con escala aritmética C/C* en función de C se obtiene 

una recta de pendiente -t y de ordenada en el origen a~ ~ . 
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Si existen varias zonas con distintas propiedades de sorción: 

e,,= ª1 · ~1 · e_ + ª2 · ~2 · e -----+ ... 
i + a 1 • e i + ª2 · e 

B) Reacciones en estado de no equilibrio o cinéticas 

Las reacciones cinéticas describen la continua transferencia de soluto desde 
la fase líquida a la fase sólida y viceversa, al no llegar a alcanzarse un estado de 
equilibrio. 

Este tipo de reacciones también se ajustan a un determinado tipo de modelos 
conceptuales, que, al no alcanzarse el estado de equilibrio, han de tener en cuenta 
el factor tiempo. 

El modelo irreversible asume que la reacción se verifica exclusivamente 
incorporándose el soluto a la fase sólida. En el límite, la reacción acabaría al desa
parecer el soluto de la fase líquida. 

K1 es la constante de degradación. 

La ecuación general del transporte quedaría: 

ac a2c a2c 
a = D¡¡1, . :12 + D1rr . -a 2 

t ux y 
ac 

V. --
x ax 

Los modelos reversibles suponen transferencia de soluto entre la fase sólida y 
la líquida en los dos sentidos y sin llegar a alcanzar el equilibrio. Los más usua
les son el lineal, el no lineal y el bilineal. 

Modelo cinético reversible lineal 

K2 es la constante que regula la transferencia de soluto fase líquida a fase 
sólida. 

K3 es la constante que regula la transferencia de soluto fase sólida a fase 
líquida. 

Si se alcanza el equilibrio 

para N =J. 

206 

()C' 
= O y se llega al modelo ele Freundlich 

di 



Modelo cinético reversible no lineal 

El proceso es no lineal para la transferencia fase líquida a fase solida y lineal 
para el proceso contrario. Si se alcanza el equilibrio el modelo se transforma en 
el de Freundlich para reacciones en equilibrio. 

K5 es la constante de sorción y K6 la de desorción. 

Modelo cinético reversible bilineal 

(Je"' = K1 . e . ( f3 - e") + K( . C" 
di ) 

K7 es la constante de sorción y K8 la de desorción. 

f3 es la máxima cantidad de soluto que puede ser sorbida por la fase sólida. 

En los casos de modelos cinéticos, reversibles e irreversibles, el término 

()C"' se debe introducir en la ecuación general del transporte para su resolución 
di 

en cada caso. 

4.8.4.2. Reacciones de desintegración radiactiva 

Los contaminantes radiactivos, además de participar en las reacciones de sor
ción, desaparecen de la fase sólida y de la fase líquida siguiendo la ley de desin
tegración radiactiva: 

A = Ao. ek1 

A0 es la actividad inicial del radioisótopo. 

A es la actividad después de un tiempo t. 

, In 2 l d d . . , '' = A es a constante e es111tegrac10n. 

A es la vida media del elemento. 

La desintegración radiactiva ha de añadirse como un término más a la ecua
ción general del transporte de masa. 

4.8.4.3. Reacciones de biodegradación 

Afectan a las moléculas orgánicas disueltas en el agua subterránea. Estas mo
léculas quedan adheridas al terreno formando una película que sirve de base para 
el desarrollo de la actividad biológica. 
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Los microbios y bacterias se alimentan de las moléculas orgánicas haciéndo
las desaparecer del sistema hidrogcológico. Si Ja actividad biológica necesita del 
oxígeno para su desarrollo, al proceso se le llama biodegradación aerobia. Si se 
desarrolla en ausencia de oxígeno, biodegradación anaerobia. 

Los procesos de biodegradación son complejos y dependen de parámetros di
fíciles de evaluar: concentración de microbios, tasa máxima de consumo de ma
teria orgánica por parte de los microbios, tasa de degradación microbiana, etc. De
bido a esto su formulación matemática presenta dificultades, aunque se han 
propuesto ecuaciones al respecto (Fctter, 1999). 

4.8.5. Resolución de la ecuación general del transporte 

Requiere la resolución de cada uno de los términos que la componen: advec
ción, dispersión hidrodinámica y reacciones del contaminante, teniendo en cuenta, 
además, las posibles fuentes y sumideros de masa. Corno cualquier ecuación di
ferencial la obtención de una solución particular exige imponer las condiciones de 
contorno propias del problema que se aborda. 

La resolución de la ecuación del transporte de masa por métodos analíticos se 
limita frecuentemente a casos sencillos que suelen considerar medio homogéneo 
y transporte unidimensional (Domenico y Schwartz, 1990; Zheng y Gordon, 
1995; Fetter, 1999). 

Actualmente los problemas de transporte de masa suelen abordarse por méto
dos numéricos que permiten resolver problemas complejos para sistemas uni, bi 
o tridimensionales. Se trata de los llamados modelos digitales de transporte de 
masa. 

El objetivo de estos modelos es el cálculo de la distribución espacial y tem
poral de la concentración de un contaminante introducido en un acuífero a partir 
de un foco de inyección que puede ser puntual, lineal o arca!. 

En esencia, los modelos digitales cliscretizan el medio físico en una serie de 
elementos y el tiempo en una serie de pasos. Transforman la ecuación diferencial 
en un sistema de ecuaciones cuyas incógnitas son las concentraciones de conta
minante en determinados puntos para cada paso ele tiempo. El sistema de ecua
ciones se resuelve a partir ele un algoritmo matemático o modelo numérico im
plícito o explícito. El esquema de resolución adoptado puede ser el ele las 
diferencias finitas o el de los elementos finitos. 

Existen modelos digitales de transporte que se limitan a resolver el término 
advcctivo ele la ecuación general del transporte. Otros modelos resuelven la ecua
ción de transporte completa (advección, dispersión hidrodinámica, fuentes y/o su
mideros y reacciones químicas). 

Las reacciones que actualmente pueden simularse son las de sorción en equi
librio, las ele sorción cinéticas, las de desintegración radiactiva, degradación bio-
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lógica y algunas relacionadas con el comportamiento de los hidrocarburos solu
bles que se incorporan al flujo subterráneo. 

4.9. Transporte de masa en la zona no saturada 

En el transporte de masa en la zona no saturada intervienen los mismos pro
cesos que en el transporte de masa en la zona saturada: difusión molecular, dis
persión mecánica y advección. La diferencia fundamental estriba en que en la 
zona no saturada todos estos procesos están condicionados por el contenido de 
agua en los poros. 

En el caso de la d~fusión molecular, la primera ley de Fick, que expresa el flujo 
de masa a través de una unidad de superficie en régimen permanente, se expresa: 

F = D* (8) óC 
d1/ 8z 

y la segunda ley de Fick, para régimen transitorio de concentración: 

ac = e) ¡-!)''' (8) Je --__ ¡ = IY' (8) ~ZC.2' + ac 
c)t Jz __ Jz _ u. Jz 

En donde: 

• F"1u : Flujo de masa por unidad de área y de tiempo. 

()¡)"' ( 8) 

Jz 

• IY'(8): Coeficiente de difusión molecular en la zona no saturada. Depende 
de la tortuosidad, de las fuerzas electrostáticas y de la humedad volumé
trica, 8. 

• C: Concentración de contaminante. 

• t: Tiempo. 

• z: Expresa la dirección del movimiento del soluto. 

La di!>JJersión mecánica en la zona no saturada, además de depender de la 
textura y estructura del terreno, depende de 8 que condiciona el espacio por el que 
se mueve el agua y, por lo tanto la velocidad de movimiento. De esta manera 
puede definirse un coeficiente de dispersión mecánica, D 111 , dependiente de los 
mismos factores que en el caso de la zona saturada, y ele 8. 

El coeficiente de difusión molecular y el de dispersión mecánica se integran 
en uno solo denominado coeficiente de dispersión hidrodinámica, D1i. Conside
rando este coeficiente, las leyes de Fick, para la zona no saturada, expresarían el 
transporte de masa consecuencia de la dispersión hidrodinámica. 

En régimen permanente: 
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y en régimen transitorio: 

dC = _1_ f.D" ( 8) dC_ j· = D¡, ( 8) _éP~ + dC 
dt <Jz 1 dz <)z- dz 

j}JJ¡, (8) 

dz 

El flujo de masa por unidad de superficie consecuencia del transporte advec
tivo será el producto del caudal circulante por unidad de superficie (velocidad del 
flujo en la zona no saturada, dependiente de 8) y la concentración de masa exis
tente en el agua, C: 

El flujo total de masa por unidad de superficie será la suma del debido al 
transporte por dispersión hidrodinámica más el debido al transporte advectivo: 

Fr = D¡, (8) dC + v(8) · C 
dz 

Si, a partir de esta expresión, se realiza un balance de masa en un elemento 
diferencial de acuífero de dimensiones dx, dy, y dz, para un tiempo dt, conside
rando que el transporte ele masa se realiza principalmente en la dirección vertical 
(según el eje z), se llegaría a: 

d(C. 8) = _1_ lD"( 8) dC -¡ + d [v(8). CJ 
di dz dzJ dz 

Esta ecuación expresa el principio ele conservación de la masa en la fase lí
quida del elemento considerado. El término ele la izquierda es la variación ele la 
masa que se produce en la fase líquida en el intervalo de tiempo considerado, y 
el de la derecha representa la diferencia ele entradas y salidas ele masa en el ele
mento para dicho intervalo de tiempo. 

Si se considera que parte ele la masa puede ser retenida (o aportada) por la 
fase sólida del elemento y que pueden existir fuentes o sumideros ele masa, la 
ecuación anterior puede completarse ele la siguiente manera: 

d(C · 8) + d (p" · C') = _1_ ¡-D¡,( 8) dC J + d [v(8) · C] ± FS 
dt di dzl dzJ dz 

Siendo p" la densidad aparente ele la fase sólida y C* la concentración ele 
masa en dicha fase. FS es el término correspondiente a las entradas o salidas ele 
masa por fuentes o sumideros. 
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4.10. Contaminación de acuíferos por fases líquidas no 
miscibles con el agua (NAPL) 

4.10.1. Conceptos y definiciones 

Los problemas ocasionados en las aguas subterráneas por vertidos de hidro
carburos han sido la causa de que en los últimos años se preste especial atención 
a este tipo de contaminantes en los trabajos de investigación hidrogeológica. 

El comportamiento en el subsuelo de las fases líquidas no acuosas, NAPL 
(Nonaqueous phase liquids) en la literatura anglosajona, es diferente según se 
trate de fases líquidas menos densas que el agua, LNAPL (por ejemplo gasolina 
y gasóleo), o más densas que el agua, DNAPL (por ejemplo, tricloroetileno, per
cloroetileno, etc.). 

Las NAPL, en su movimiento en los acuíferos, se rigen por las mismas leyes 
que el agua subterránea, teniendo en cuenta que la conductividad hidráulica va
ría al variar la densidad y la viscosidad de la fase líquida que circula. Por otra 
parte el flujo del fluido también depende de la tensión superficial entre el fluido, 
la fase sólida por la que circula, y las otras fases líquidas y gaseosas que pudie
sen existir. 

Cuando en un medio poroso coinciden a la vez varias fases inmiscibles (lí
quidas o gaseosas) es necesario introducir una serie de conceptos nuevos para de
finir la relación entre ellas. 

Al entrar en contacto las distintas fases existe una atracción entre las molécu
las de las superficies de contacto. El grado de atracción se mide por el ángulo en 
el contacto entre cada dos fases (Fig. 4.1 O). Si sobre una superficie sólida y lisa, 
por ejemplo una lámina de cristal, se pone una gota de un líquido, si el ángulo de 
contacto es menor de 90º las moléculas del líquido tienden a adherirse a la su
perficie del sólido y se dice que el líquido moja. Por el contrario, si el ángulo de 
contacto es mayor de 90º, las moléculas del sólido y el líquido tienden a repelerse 
entre sí y se dice que el líquido no moja. 

Cuando varios fluidos inmiscibles circulan por un medio poroso, cada uno de 
ellos lo hace por una parte de la sección de los poros que atraviesan, puesto que 
la sección del poro ha de ser compartida por los fluidos circulantes. 

(a) ex< 90° (el líquido "moja") 

, , 

Sólido 

(b) ex> 90° (el líquido "no moja") 

Sólido 

Fig. 4.10. Grado de atracción entre sólido y líquido. 
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La conductividad hidráulica es, para cada fluido: 

Donde: 

• K0 es la permeabilidad intrínseca que depende ele la sección por la que 
circula el fluido. 

• y es el peso específico del fluido. 

• µ es la viscosidad del fluido. 

Por lo tanto cada fluido circulará ele acuerdo con una conductividad propia de
pendiente de su peso específico, su viscosidad y la permeabilidad intrínseca, que 
dependerá, para cada fluido, ele su grado de saturación. 

Se define la conductividad hidráulica relativa como la relación entre la concluc
tiviclacl hidráulica correspondiente al grado real ele saturación del fluido y la corres
pondiente a la saturación del 100 % del medio poroso para ese mismo fluido: 

YJ_ 

K/ 
K;g -1:!:i_ K;g 

= YJ_ K;o 
µ¡ 

K;o 

siendo: 

• K/ la conductividad hidráulica relativa del medio para el fluido i y para el 
grado de saturación g [-]. 

• K;g la permeabilidad intrínseca del medio para un grado de saturación g del 
fluido i [L2]. 

• K;0 la permeabilidad intrínseca del medio para un grado ele saturación del 
100 % del fluido i [L2]. 

La Ley ele Darcy para una fase líquida i que se mueve a través de un medio 
poroso con un grado de saturación g quedaría: 

· i = K;0 · K;,. · _Jj_ · i 
µ¡ 

K;,. varía entre O y l. Cuando vale 1 implica un grado de saturación del 100 % 
por parte del fluido i, y la expresión de la Ley de Darcy se transforma en su ex
presión más simple, válida para un solo fluido. 

Al grado de saturación tal que el fluido existente en el medio poroso queda rete
nido por él sin que sea posible su circulación se le denomina saturación residual. Si 
el único fluido existente es el agua, la saturación residual formará una película mo
jando las paredes ele los poros. A este tipo ele saturación se le conoce con el nombre 
ele saturación pendular. Si en estas condiciones se infiltra una NAPL no mojará a la 

212 



...... 

fase só lida. Al grado de saturac ión res idual de la NAPL se le ll ama insular (la NAPL 
queda formando islotes en el interi or de los poros). Si a continuac ión se vuelve a in
filtrar agua tenderá a saturar e l med io poroso desplazando a la NAPL. A este proceso 
se le llama imbibición. Si es la fase que moja (agua) la que es desplazada por la que 
no moja (NAPL) al proceso se le llama drenaje. 

4.10.2. Comportamiento en el subsuelo de una LNAPL 

Cuando se produce un vertido de una LNAPL se infiltra alcanzando la zona 
no satu rada, que en el caso más normal esta rá mojada por agua aunque sea en e l 
grado ele saturación residual. 

La LNAPL desciende verticalmente, como consecuencia del efecto ele la gra
vedad, y s i la cantidad es suficiente, tras superar e l grado ele saturación res idual , 
continuará descendiendo hasta alcanzar la zona capilar. Al tratarse ele una fase lí
quida menos densa que e l agua tenderá a acumularse por encima ele esta zona, a 
la que puede ll egar a estrangular si la acumulación da lugar a un peso suficiente. 
En este caso la LNAPL se apoyaría directamente sobre la zona saturada. 

Fi nalmente se for ma un cuerpo cuya base tiene forma ele lente convexa y e l 
techo sue le coinc idir con e l de la zona capi lar preexistente. Este cuerpo se mueve 
según e l gradiente hidráulico (pendiente ele la superfi cie freática) y la conductivi
dad correspondiente a la LNAPL. 

E n la zona de tránsito de la LNAPL por la zona no saturada coex isten ella, e l 
agua y la fase gaseosa, si e l grado ele saturación total no es del 100 %. 

Algunas componentes de la LNAPL pueden ser so lubles en agua, por ejemplo 
el Benceno, Tolueno, Etilbenceno y Xi leno (BTEX) . Estos elementos pasan di
sueltos al agua subterránea y se mueven con ella sujetos a las mismas leyes que 
cualquier otro contaminante. Otros componentes pueden volatilizarse y pasar 
como contaminante en fase gaseosa a la zona no saturada (Fig. 4.11). 

ZONA NO 
SATURADA 

FRANJA 
CAPILAR 

ZONA 
SATURADA 

Flujo subterráneo -
IMPERMEABLE I I / 

VERTIDO 

lU 

Incorporación de elemento~ 
solubles al flujo subterránee 

Fig. 4.11. Comportamiento en el subsue lo de un contaminante líquido no acuoso y 
menos denso que el agua (LNAPL) . 
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4.10.3. Comportamiento en el subsuelo de una DNAPL 

En el caso de fases líquidas más densas que e l agua (DNAPL) después del 
vertido, si se supera el grado ele saturac ión residual, la DNAPL desc iende verti 
calmente, a través de la zona no saturada, hasta alcanzar la zona capilar. Como su 
densidad es mayor que la del agua, ésta será desplazada de los poros ele manera 
que la DNAPL continuará su descenso vertical. En la zona saturada sucede exac
tamente lo mismo y la DNAPL continuará descendiendo hasta alcanza r el fondo 
impermeable de l acuífero donde se acumu lará. A part ir de ahí la DNALP se 
mueve a favor de la pendiente del muro del acuífero. Su movimiento puede ser, 
por lo tanto, contrario al del flujo de las aguas subterráneas. 

En la zona no saturada por donde ha transitado e l contam inante queda una 
fase gaseosa, una fase acuosa y una fase de DNAPL. Estas dos últimas pueden es
tar en grado de saturación residual. Tanto en la zona capil ar como en la zona sa
turada, antes de alcanzar la zona de acumulación, existirá una fase acuosa y una 
fase de DNAPL. El grado de saturación de ambas puede ser variab le. En la zona 
de acumu lación de DNAPL será esta fase la que sature cas i al lOO % al medio po
roso. La fase acuosa, que es la que ha mojado previamente al vertido al acuífero, 
se limitará al grado de saturación residual. 

Los componentes volátiles desprendidos de la DNAPL pueden contaminar la 
zona no saturada y los componentes so lubles se incorporarán al fluj o de las aguas 
subterráneas (Fig. 4.12). 

ZONA NO 
SATURADA 

FRANJA 
CAPILAR 

VERTIDO 

IU 

--------------- -
ZONA l11100op11rnQién cle elementos 

SATURADA solul:iles al l lufo sub1eorá~e0 

Fig . 4.12. Comportamiento en el subsuelo de un co ntaminante líquido no acuoso y m ás 
denso que el ag ua (DNAPL) . 

La presencia de cuerpos de menor conductividad hidráulica en la zona de re
corrido de las NAPL implicará que el contaminante se extienda en sentido hori
zontal. 
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La instalación de sondeos para la vigilancia y control ele la evolución ele este 
tipo de contaminantes ha de tener en cuenta los modelos de propagación expues
tos. Ha de conocerse con precisión la geometría del acuífero, la potencia ele las 
zonas saturada, capilar y no saturada, el sentido del flujo subterráneo, la pendiente 
del muro del acuífero y la heterogeneidad de los materiales. En el caso ele las 
LNAPL las rejillas de los sondeos deben controlar la zona capilar y la parte más 
superficial de la zona saturada. También hay que atender a las oscilaciones de la 
superficie freática. En el caso ele las DNAPL las rejillas deben situarse próximas 
al fondo del acuífero. La ubicación espacial de los sondeos debe atender tanto al 
sistema de flujo de las aguas subterráneas como a la pendiente del muro del acuí
fero y a la posible existencia de heterogeneidades en el medio (niveles de menor 
conductividad hidráulica que pueden implicar una mayor extensión en la hori
zontal de los contaminantes). 

Una iniciación al comportamiento de los NAPL en el subsuelo, con el análi
sis de algunos casos reales, puede encontrarse en Domenico y Schwartz ( 1990) y 
en Fetter ( 1994 ). 
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CARACTERIZACION DE 5 , 

ACUIFEROS Y TRATAMIENTO 
DE DATOS HIDROGEOLÓGICOS 



CONTENIDO GENERAL DEL CAPÍTULO 

En este capítulo se incluyen los trabajos necesarios para conocer con preci
sión, en un lugar, la existencia de embalses subterráneos, su relación con el me
dio natural circundante y su modelo conceptual de flujo. 

La localización de los lugares idóneos para la ubicación de captaciones, su 
rendimiento previsible y el impacto de la explotación. la calidad química natural 
de las aguas subterráneas y sus posibles usos y los problemas de contaminación 
reales o potenciales, deben ser temas a tratar en los estudios hidrogeológicos. 

En esta caracterización de unidades hidrogeológicas es tarea fundamental el 
inventario de puntos de agua. 

Finalmente se trata sobre la importancia socioeconómica de las aguas subte
rráneas y del cálculo de los costes de su puesta en explotación. 

5.1. Identificación de unidades acuíferas 

La definición de unidades desde el punto de vista hidrogeológico comienza 
con un estudio detallado de la geología regional. 

La litología nos ayudará a discernir entre acuíferos, acuitardos, acuicludos y 
acuífugos, y en el caso de los acuíferos si se trata de materiales con porosidad in
tergranular, porosos por disolución o porosos por fisuración. 

Su posición estratigráfica con respecto a las unidades hidrogeológicas de su 
entorno indicará la condición de acuíferos libres, confinados o serniconfinados. 

La estructura geológica definirá la extensión espacial de cada una de las uni
ciades. 

En cuanto a la Geom01:f'ología, los procesos de la dinámica externa de la Tie
rra, erosión, transporte y sedimentación, dan lugar a depósitos fluviales, glaciares, 
abanicos aluviales, planas costeras y otros que constituyen acuíferos de caracte
rísticas peculiares y de gran interés hidrogeológico. 
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5.2. Inventario de puntos de agua 

Una vez definidas las unidades que potencialmente pueden cons iderarse como 
acuíferos, e l paso s igui ente es la determinación de sus cua lidades hidrogeológ icas. 
Para e llo hay que comenza r con la recop il ac ión de la información ex istente . 

A esta tarea se le denomina inventario de puntos de agua, y de la calidad de 
este trabajo depende, en gran parte, e l éx ito o e l fracaso del estudi o a rea li za r. 

E l inventario de puntos ele agua ti ene dos fases bien diferenciadas. En una pri
mera fase se recopilará la informac ión correspondiente a bases ele datos públicas 
o privadas a las que se pueda tener acceso, a empresas constructoras ele pozos y 
sondeos de investigac ión, y a otros estudios hicl rogeo lógicos realizados anterior
mente. En la segunda fase, de trabajo de campo, se actua li zará la informac ión ob
tenida en la primera fase y se recopilará «in situ» nueva información . 

La informac ión a obtener para cada uno ele los puntos ele agua que constitu
yen e l inventario debe ser inc luida en una ficha y debe abarcar los sigui entes as
pectos: 

a) Tipo de punto de agua y su identificación 

En primer lugar hay que indicar e l tipo ele punto ele agua (manantial, pozo ex
cavado, galería, pozo perforado, sondeo ele reconocimiento, zona húmeda condi 
cionada por la proximidad a la superfici e del terreno o afloramiento del nivel freá
tico u otro). 

Cada punto de agua ha de estar referenciado con un cód igo propio que debe 
mantenerse fijo a lo largo del tiempo, para ev itar clupliciclacles que inducen a la 
confusió n, independi entemente del origen ele la informac ión. 

Habitualmente se supone el plano topográfico a esca la 1 :50 000 dividido en 
ocho partes iguales (octantes) numeradas tal como se indi ca en la figura 5. 1. 

HOJA TOPOGRÁFICA XXXX 

OCTANTE 1 

OCTANTE 5 
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OCTANTE 2 OCTANTE 3 

OCTANTE 6 OCTANTE 7 

ESCALA 1 :50 000 

OCTANTE 4 

OCTANTE 8 

XXXX: Número de mapa escala 1 :50 000 
Y: Número de octante dentro del mapa 
ZZZZ: Número del punto dentro del 
octante correspondiente 

Fig. 5.1. Numeración de puntos de agua XXXX-Y-ZZZZ. 
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A cada punto de agua se le asigna un código numérico compuesto por tres núme
ros, que pueden estar separados por un guión. El primero corresponde a la hoja 
topográfica 1:50000, el segundo al octante dentro de la hoja y el tercero es el nú
mero del punto inventariado dentro del octante. 

b) Origen de la información 

Se trata ele especificar la procedencia de los datos correspondientes al punto 
de agua: base de datos de algún organismo o empresa, bibliografía, informe iné
dito, inventario de campo, página web, etc. Deben especificarse todos los datos 
que posibiliten el acceso a la fuente de información original a la persona inte
resada. 

e) Ubicación geográfica del punto 

Cada punto debe ir georrcfcrenciado por sus correspondientes coordenadas. 
Las más usadas son las UTM, aunque es bueno añadir también las geográficas, 
puesto que las UTM pueden variar según el geoide de referencia. Esto posibi
lita su localización con un GPS y su inclusión en una base de datos geográfica 
(GIS). La cota del punto, y la referencia altimétrica con respecto a la que se 
mide, son datos imprescindibles para las interpretaciones hidrogeológicas pos
teriores. 

Además debe indicarse la provincia, el término municipal, la toponimia y el 
itinerario a seguir para llegar al lugar concreto desde un punto de fácil localiza
ción en un plano de carreteras (poblaciones, puntos kilométricos de carreteras im
portantes ... ). 

También es muy útil incluir en la ficha de inventario un croquis acotado de la 
localización del punto de agua dentro de la finca, urbanización, paraje, etc. 

d) Características constructivas 

Las más interesantes, desde el punto de vista hidrogeológico, son, en el caso 
de pozos, profundidad de la obra, método de perforación, diámetro de perfora
ción y su variación en profundidad, diámetro de la entubación y su variación en 
profundidad, situación y tipo de filtros, existencia y características, en su caso, 
del empaque de grava, método de desarrollo y columna litológica de la perfora
ción. También es muy importante conocer si el pozo está equipado con tubería 
piczométrica. En este caso sería posible utilizarlo como punto de seguimiento y 
control. 

Si se trata de fuentes o manantiales es necesario conocer las obras de capta
ción realizadas y el lugar exacto del afloramiento de las aguas subterráneas pre
viamente a la realización de esas obras. 
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e) Ubicación hidrogeológica de las captaciones 

Con los datos anteriores se puede ubicar el punto de agua en la unidad hidro
geológica correspondiente dentro del sistema que se estudia. La ubicación de los 
filtros y la columna litológica de la perforación, caso de tratarse ele un pozo, pro
porciona las unidades explotadas en profundidad. 

f) Datos hidrogeológicos 

Cota del nivel estático. Serie de medidas periódicas para conocer la evolución 
histórica del nivel piezornétrico/freático en ese punto. 

Datos de conductividad hidráulica y coeficiente de almacenamiento. Posibili
clac\ de realizar un ensayo de bombeo. 

g) Datos de explotación 

Cota del nivel dinámico. Caudal específico. 

Evolución histórica de los caudales de explotación. 

h) Datos químicos 

Recopilación de datos históricos de análisis químicos. Torna de muestra para 
un nuevo análisis químico. En este caso conviene tornar la muestra de la salida di
recta del pozo, bombeando para asegurar que el agua proviene del acuífero y no 
de la almacenada en el pozo. No es recomendable tornar la muestra directamente 
del depósito de regulación puesto que las condiciones termodinámicas pueden ser 
muy distintas a las del acuífero pudiendo haberse alterado sustancialmente, por 
ejemplo el pH, el contenido en C02 y la temperatura, influyendo en el contenido 
de aniones y cationes. 

i) Datos complementarios 

Fecha de la realización del inventario del punto o de su puesta al día, y per
sona que ha realizado esta labor. 

Propietario del punto de agua y persona y modo ele contacto para futuras vi
sitas. 

Antes de comenzar el inventario de puntos de agua conviene elaborar un es
quema de toda la información expuesta anteriormente adaptada a los fines con
cretos del trabajo a realizar y al acuífero a caracterizar. Esta ficha facilita enor
memente la tarea de adquisición de datos evitando olvidos que implicarían, al 
menos, pérdidas de tiempo innecesarias. 
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5.3. Elaboración de datos hidrogeológicos 

5.3.1. Geometría de las unidades hidrogeológicas. Condiciones en 
los límites 

La geología de campo junto al plano geológico con su litoestratigrafía y sus ele
mentos geoestructurales, y las distintas columnas litológicas recopiladas durante el 
inventario, serán la base para definir en profundidad el techo, el muro y los límites 
laterales de cada una ele las unidades que integran el sistema hidrogeológico. 

Con esta información se estará en condiciones ele elaborar perfiles hidrogeo
lógicos seriados, en las direcciones que se considere oportuno, que contribuirán a 
conocer en detalle la estructura espacial de las distintas unidades que integran el 
sistema hidrogeológico. 

En estos perfiles, en muchas ocasiones, será conveniente aumentar la escala 
vertical con objeto ele analizar con más detalle la geometría y relación entre las 
unidades hidrogeológicas. 

En ellos se ubicarán, en su lugar y a la escala elegida, las columnas litológi
cas de los sondeos, los niveles de agua estático y dinámico observados en ellos 
(que correctamente interpretados ayudarán a definir la superficie freática o piezo
métrica), la situación de los filtros y toda aquella información que ayude a la de
finición del modelo hidrogeológico conceptual del sistema. 

Las condiciones hidrogeológicas en los límites se adaptan'ín a uno de los tres 
tipos conocidos y comentados en capítulos precedentes: potencial constante, flujo 
conocido (incluido el flujo nulo o límite impermeable) y flujo en función de la di
ferencia entre el potencial hidráulico de una unidad y el de sus circundantes 
(Franke, Reilly y Bennett, 1987). 

Un caso particular del primer tipo de condición de contorno se da cuando el 
límite de potencial constante es el mar. 

Cuando un acuífero está limitado en alguno de sus bordes por el mar, el ma
yor peso específico del agua salada tiene como consecuencia una penetración de 
agua salada hacia el continente que tiende a equilibrar la energía del agua en el 
acuífero con la del agua en el mar. A esta penetración se la conoce con el nom
bre de cuíia de intrusión marina (Fig. 5.2 y Foto 5.1 ). 

La geometría de la cuña de intrusión marina, su penetración hacia el conti
nente como consecuencia del bombeo ele agua dulce y el establecimiento de ba
rreras que eviten esta penetración, es el objeto de numerosos grupos de investiga
ción en el mundo. 

La Ley de Ghyben ( 1888) y Herzberg ( 1901 ), da en primera aproximación, la 
profundidad de la superficie de contacto agua dulce-agua salada, llamada inter
faz, en función del potencial hidráulico del agua dulce medido en un piezómetro 
próximo a la costa. 
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Nivel Freático Cuña de 

////////////// 
Fig. 5.2. Flujo subterráneo en un acuífero detrít ico en contacto con el mar. 

Foto 5.1. En acu íferos costeros, y debido al contraste de densidades entre el agua de l mar 
y el agua du lce, se produce una cuña de ag ua sa lina bajo el agua du lce. Foto: Benidorm 
(A licante), 2000. 

Esta ley supone: 

• El flujo de agua dulce al mar es horizonta l. 

• En la zona de interfaz no hay flujo. 

• La interfaz es un plano y no ex iste zona de mezcla. 
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El razonamiento es sencillo: 

Sea e l punto A, en la interfaz (Fi g. 5 .3), y el nivel del mar e l origen de medi
das, cota O m. 

NP _'Vr------,r-----
ha 

z = 0---------------

-z 
_ .. -······ 

_ .. -········ 
__ ... ······· 

Pa = )'(ha + z) A · "~ ·~ ·---------------------------· A' P'a = yz 

Fig. 5.3. Ley de Ghyben-Herzberg. 

MAR 

La presión del agua en e l punto A por la cara de la interfaz correspondiente al 
agua dulce es: 

P" = y[h" - (-z)] = y(h" + z) 

Análogamente y para la cara de la interfaz correspondiente al agua sa lada: 

siendo y' el peso específico del agua del mar y e l potencial hidráulico del agua 
salada cero (nive l del mar). 

En e l equilibrio será: 

1 
l~ a ~ ) y(h" + z) = y'z y 

considerando como media: 

z = __ Y_ · h" = 40 h" 
y' - y 

r= 1 000 kg/m3 y y' = 1 025 kg/m3 

También puede ponerse: 
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lo cual indica que el potencial hidráulico experimenta un aumento a medida que 
aumenta la profundidad en la zona de interfaz. Este aumento de potencial, conse
cuencia de la relación de pesos específicos 

( y'~ y) 
es el que condiciona la penetración de la cuña de agua marina. 

La ley de Hubbert (l 940) es una aproximación más exacta a l cálculo de la 
posición de la cuña al presc indir de las hipótes is si mplificativas de la anterior, 
pero ex ige contar con dos piezómetros muy próxi mos, uno de ell os ranurado 
en la zona de agua dulce próxima a la interfaz y e l otro en la zona de agua sa
lada (Fig. 5.4) . 

hd 

z = O-------

-z 

Za - - - - - - - - ,.-,, .. -~ .. ;_:_" 

Fig. 5.4. Ley de Hubbert. 

En e l piezómetro ranurado en la zona de agua dulce: 

P" = y(hc1 + z) 

En el piezómetro ranurado en la zona de agua sa lada: 

P" = y'(h, + z) 

MAR 

Ahora hs es li geramente inferior a cero puesto que se admite movimiento 
en e l agua salada a lo largo de la cuña y por tanto se produce una pérdida de 
energía. 

En e l equilibrio: 

y(h" + z) = y'(h,. + z) y de aquí: 

y y' z = -- . hd - --- . h, 
y'- y y' - y 
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El estudio de la penetrac ión de la cuña de intrusión marina, los cambios en la 
concentrac ión de sales en e l agua del acuífero y el análi sis de las medidas co
rrectoras a adoptar y su efi cacia, se realizan actualmente con modelos digitales de 
fluj o y de transporte de masa, que pueden considerar el efecto de la diferencia de 
densidad entre el agua du lce y la sa lada. 

5.3.2. Modelo conceptual de flujo 

Una vez caracteri zadas las unidades hidrogeológ icas ex istentes y sus condi 
ciones de contorno, el paso siguiente es, en las consideradas como acu íferos, es
tablecer el sistema de flujo de las aguas subterráneas desde las zonas de recarga 
hasta las zonas de descarga y cuantificar los caudales circulantes. La distribución 
espacial del potencial hidráulico (el agua subterránea se mueve desde las zonas de 
mayor energía a las de menor energía), será el condicionante del flujo subterrá
neo, y su veloc idad de movimiento vendrá dada por la ley de Darcy. Para carac
teri zar el flujo subterráneo será necesario conocer la superfi c ie freáti ca o piezo
métri ca de l acuífero en cuestión. 

S i el flujo es hori zontal las superfi cies equipotenciales serán verti ca les . E n
tonces e l potencial hidráulico en un punto no variará con la profundidad y el acuí
fero tendrá una única superficie piezométri ca. 

Por e l contrario, si el fluj o no es horizontal, el potencial hidráulico variará con 
la profundidad ex isti endo infinitas supe rfi c ies pi ezométricas (Hubbe rt, 1940). 
Este es e l caso de los acuíferos libres de gran espesor (Toth, 1963). Como mues
tra la fi gura 5.5, en las zonas de interfluvio e l nive l en los pozos baja a medida 
que aumenta su profundidad. En las zonas de valle sucede al contrario, e l nivel es 
más alto e n los pozos más profundos, produc iéndose a menudo fenómenos de sur
gencia (Foto 5 .2) . En España se da este fenómeno, por ej emplo, en el acuífero de-

lnterfluvio Valle 

B 

ha hb 

z = O z = O 

En el interfluvio el nivel de l ag ua más 
profundo correspo nd e a los pozos 
más profundos. 

En el va lle e l potencial hidráulico 
aumenta co n la profu ndidad del pozo. 
Con frecuencia se prod ucen fenómenos 
de surgenc ia (pozos C y D). 

Fig . 5.5. Acuífero con infinitas superficies piezométricas com o consecuencia de la no 
horizontalidad del flujo . 
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Foto 5.2. En acuíferos detríticos libres de gran espesor el flujo subterráneo tiene una com
ponente vertical y las equipotencia les varían con la profundidad. En estos casos, en las zo
nas de descarga, el potencial hidráulico del agua subte rránea se incrementa con la pro
fundidad y apa recen fenómenos de surgencia. Foto: Mazuelo de Muñó (Burgos), 1999. 

trítico formado por los depósitos de abanico aluvial que rellenan la fosa del Tajo 
(Llamas, Simpson y Martínez Alfaro, 1982). 

Finali zado e l inventario de puntos de agua será conocida la cota de la super
ficie freática o piezométrica en una seri e de puntos. Si la superficie freática o pie
zométrica es única, estos puntos son un número suficiente y están bien distribui
dos en la unidad acuífera, se pueden interpolar unas isolíneas llamadas isopiezas 
que son e l lugar geométrico de los puntos con el mismo nivel freático o piezo
métrico. Serían el resultado de cortar la superfi cie piezométrica o freática por pla
nos horizontales equidistantes y proyectar el resu ltado sobre un plano hori zonta l 
de referencia. E l plano de referencia para dar valor a las isop iezas debe ser e l 
mismo que el utilizado para dar valor a las curvas de nivel del mapa topográfico. 

Las isopiezas son, pues, líneas eq uipotencia les. En muchos casos e l medio 
geológico a escala regional puede considerarse homogéneo e isótropo. En este 
caso e l movimiento del agua subterránea se realizará según líneas de corriente 
perpendiculares a las isopiezas. Dibujadas las líneas de corriente y las equipoten
ciales, el plano de isopiezas puede tratarse como una red de flujo. 

Puesto que los niveles piezométricos son variables en el tiempo, la informa
ción proporcionada por los mapas de isopiezas sólo es vá lida para la fecha en que 
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fueron med idos. Esto implica, por un lado, que si se pretende rea li zar un plano de 
isopiezas fiab le, la campaña de medidas de nive l en campo ha de ser rápida, de 
ta l manera que los nive les medidos sean homogéneos entre sí. Por otro lado todo 
plano de isopiezas debe ll evar impresa la fecha a la que corresponden las medi
das de los niveles utilizados en la e laboración de las isopiezas. 

E l trazado de las isopiezas no debe limi tarse al uso de un programa informá
tico de trazado de iso líneas . Requiere criterio hidrogeológico: 

a) Las áreas de recarga , domos, vendrán representadas por isopiezas cerra
das o semicerraclas, más o menos concéntricas, y con e l potencia l decrec ie nte 
desde e l interior hacia e l exterior. Esto implica un flujo divergente penetrante en 
e l acuífero desde la zona de recarga (Fig. 5.6). 

b) Las áreas de descarga también vendrán defin idas por isopiezas cerra
das o semicerradas y más o menos concéntricas e ntre sí, pero e l potencial más 
bajo co rresponderá a la isopieza interior. E l flujo se rá convergente hacia e l 
cono inve rtido que defi ne e l área de descarga (pozo, manantial , zona húme
da, e tc.). Las zo nas húmedas originadas por descarga de ag ua subterránea tie
ne n e l nivel de ag ua por e ncima el e la cota de l terreno. Po r lo tanto, e l va lor 
de las isop iezas en esas zonas será superior a l de las curvas de nivel topográ
ficas indicando así e l encharcam ie nto producido por la descarga de l acuífero 
(Fig. 5.6). 

e) En el trazado de las isopiezas ha de tenerse en cuenta la naturaleza de 
los límites de la unidad hidrogeológica. 

+ Pozos 

hl > h2 > h3 > h4 

Fig. 5.6. Áreas de recarga y descarga en un mapa de isopiezas. 
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Una masa de agua superficial conectada hidráulicamente al acuífero es, a 
efectos prácticos, un borde de nivel constante, y por lo tanto, la línea ele con
tacto con el acuífero será una isopieza cuyo valor será la cota del agua en la 
masa ele agua. Por ejemplo, la línea de costa en una playa sería la isopieza de 
valor h = O rn. 

Tanto en los límites que representan entradas ele agua definidas corno en los 
que representan entradas ele agua en función ele la diferencia de potencial entre 
una unidad y sus vecinas, las isopiezas han ele ser perpendiculares a los vectores 
velocidad del flujo subterráneo. 

Los límites impermeables (flujo nulo) constituyen líneas de corriente puesto 
que una partícula que los alcance continuará su camino sobre ellos según la di
rección que marque el gradiente hidráulico y el sentido del potencial decreciente. 
Corno líneas de corriente e isopiezas han de ser perpendiculares entre sí, las iso
piezas deben ser perpendiculares a los límites impermeables. 

d) Relación acu(fero-río. Si un río está conectado hidráulicamente a un 
acuífero, los puntos ele la lámina superficial del agua en el río deben ser también 
puntos de la superficie freática. Según esto, las isopiezas deben cortar al río en los 
puntos en que la cota del río y el valor ele la isopieza coincidan. 

Si el flujo definido por las líneas de corriente diverge desde el río hacia el 
acuífero se dice que el río es perdedor puesto que está recargando al acuífero 
(Fig. 5.7 .a). Si el flujo es convergente hacia el río se dice que es un río ganador 
puesto que está drenando al acuífero. La transferencia de agua río-acuífero de
pende ele la diferencia ele potencial hidráulico entre ambos, del área de contacto 
entre el río y el acuífero y ele la conductividad hidráulica y espesor de la capa ele 
limos que recubre el lecho del río (Fig. 5.7.b). 

Cuando un río está desconectado ele un acuífero la cota del agua en el mismo 
está siempre por encima de la superficie freática. En esta situación la cesión de 
agua del río al acuífero se llama efecto ducha y es independiente ele la diferencia 
del potencial hidráulico entre ambos. Se dice que el río está colgado. La magni
tud del efecto ducha hay que estimarla a partir ele aforos secuenciales a lo largo 
de un tramo del río en el que no haya otras entradas o salidas ele agua, o bien es
tén cuantificadas (Fig.5.7.c). 

e) Reflejo en las isopiezas de los cambios en la transmisividad del acuí
fero. Teniendo en cuenta que el caudal circulante se conserva constante a lo largo 
de un tubo de flujo, según la ley ele Darcy un aumento en el gradiente hidráulico 
debe llevar aparejada una disminución en la transrnisiviclad y, por lo tanto, una 
disminución en el gradiente debe implicar un aumento en la transrnisividad del 
acuífero. 

Un aumento ele transrnisividacl, según la definición de este parámetro, impli
cará un aumento ele la conductividad hidráulica o del espesor saturado, o de am
bos. Análogo razonamiento puede hacerse cuando la transmisividad disminuye. 
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(a) Río ganador conectado hid rá uli ca m ente al acuífero 

Río 

p 

P' 

h1 > h2 

Cota del no en A = h1 
Cota del no en 8 = h2 

p h l 

(b) Río perdedor conectado hidráu licamente al ac uífero 

p h1 > 112 

Cota del río en A = h1 
Cota del río en B ~ h2 

(c) Río «co lgadoil 

h l 
Río 

P' 

/ / ' 
h1 > h2 

Cota del río en A > h1 
Cota del río en 8 > h2 

112 

p 

Río 

I! \ Efecto 
«ducha)) 

Fig. 5.7. Relación acuífero-río en un mapa de isop iezas: 

p• 

p• 

- \ •),., 1 L - f O 

P' 

(a) Río ganador conectado hidráulicamente al acuífero. (b) Río perdedor conectado 
hidráu li camente al acuífero. (c) Río «colgado». 
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Estas circunstancias deben tenerse en cuenta cuando, al elaborar o inter
pretar planos de isopiezas, aparecen zonas en las que cambia Ja geometría del 
acuífero, en Jo que se refiere a su potencia saturada, o hay cambios litológi
cos significativos como puede ser el caso, por ejemplo, de un cambio lateral 
de facies. 

EJEMPLO: La figura 5.8 representa la vista en planta de un tubo de 
flujo correspondiente a un acuífero libre (porosidad eficaz 2 %). El 
muro del acuífero es horizontal y está a cota O m. La conductividad 
hidráulica del punto A es de 10 m/día. Calcular: 

E 
o 
5i 
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a) Conductividad hidráulica en el punto B. 
b) Velocidad de flujo en los puntos A y B. 

h 10n1 h ~-- 9rn h 8m 

' 
~A 

1 OOOrn 1 OOOrn 500rn 

Fig. 5.8. Tubo de flujo en un acuífero libre. 

h ,_ 7rn 

' 
~B 
' 
' 
' 

h 6rn 

500rn 

a) Aplicando la expresión siguiente en el punto A, es posible ob
tener el caudal Q (constante para todo el tubo de flujo): 

o= KA. AA. i 

O = 1 O m · ( 500 m x 9 m) . 1 m = 45 m
3 

d 1 000 m d 

Por lo tanto, en el punto B: 

O= Ka· Aa · i 

m3 m 1 m 
45 -d =Ka -d · (500 m x 7 m). 

m 
Ka= 6.43 d 

b) Partiendo de las ecuaciones: 

y V=K·i 

500 m 



Para el punto A: 

Y por tanto: 

m 
VA= 10 

d 
1m = 0.01 

1000 m 

0.01 m/d m 
VRA = 0.02 = 0.5 d 

Análogamente, para el punto B: 

m 

d 

m 
Va= 6.43 

d 
m 

500 m 
= 0.013 m 

d 

0.013 m/d = 0.64 m 
0.02 d 

.f) Los manantiales. Los manantiales son puntos de descarga natural de los 
acuíferos. Las causas que los originan sue len se r (Bryan , l 919; figura 5.9): 
morfológicas, cuando la superficie topográfica corta a la superfic ie freática ; por 
contraste de conductividad hidráulica, como consecuencia de cambios litológi
cos (Foto 5.3); por efecto defenómenos tectónicos o estructurales (Foto 5.4); o 
mixtas (Foto 5.5). 

Foto 5.3. Los límites imperm eab les constituyen superfici es a favor de las cuales se esta
blecen líneas de flujo desde los acu íferos. El ag ua subterrá nea aparece en forma de rezu
mes o de manantiales. Foto: N-623 entre Covanera v Escalada (Burgos), 1992. 
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, 
(a) Causas tectónicas 

o 

o o o Manantial 
o o o 

o ACUÍFERO 
X X 

X X 

o o X 

o o o IMPERMEABLE 

o X X X X 
X X X X X n X X X X 

(b) Causas geomorfológicas 

ACUÍFERO 
o 

o o 
o o o 

(c) Causas litoestratigráficas 

ACUÍFERO 0 

o o o 
xxxxxxxxx 

X X X X X IMPERMEABLE X X X X 

xxxxx xxxx 

Fig. 5.9. Causas frecuentes de origen de los manantiales: (a) Causas tectónicas. 
(b) Causas geomorfológicas. (c) Causas litoestratigráficas. 

A lo largo del tiempo los caudales de los manantiales reflejan el efecto de la 
recarga del acuífero, aunque amortiguado corno consecuencia del gran efecto re
gulador de los embalses subterráneos. 

En los acuíferos kársticos, cuando la circulación subterránea es rápida y se 
realiza a través de grandes conductos, los hidrograrnas de los manantiales son se
mejantes a los fluviales con un tiempo de respuesta corto y con un grado de sua-
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Foto 5.4. En rocas plutónicas y metamórfi cas, la circulación del ag ua se produce a través 
de las fracturas del medio. Los manantiales suelen tener un ca udal reducido (pocos l itros 
po r minuto). Foto: Nava/guijo (Ávila), 1998. 

vi zac ión mucho menor que en otro tipo de acuíferos. En e l fondo los karsts bien 
desa rrol lados son verdaderas redes fluvia les tridimensionales subterráneas . 

Una vez finalizado el efecto de la recarga del acuífero sobre la descarga de los 
manantiales que lo drenan, los cauda les entran en el periodo de agotamiento. Du
ra nte este periodo los caudales siguen una ley exponencial del tipo: 

Donde: 

• Q0 es e l caudal medido en un momento determinado de l periodo de agota
miento [L3T 1

] . 

235 



Foto 5.5. Cuando la erosión de una formación poco permeable hace aflorar su contacto 
con otra más permeable, el agua contenida en ésta tenderá a aparecer por zona eros ionada 
en forma de manantiales. Foto: Modúbar de Cibrián (Burgos), 1996. 

• Q es el caudal que descargará el manantial al cabo ele un tiempo t, dentro 
del periodo ele agotam iento y suponiendo que en ese tiempo el acuífero no 
recibe ningún tipo ele recarga [L3T 1

]. 

• e es la base ele los logaritmos neperianos. 

• a es e l coeficiente de agotamiento del manantial [T 1
]. Depende ele la geo

metría del acuífero, ele su concluctivi clacl hidráulica, ele su coeficiente ele al
macenamiento, y ele la distribución espacial del potencial hidráulico. 

Esta expres ión pone ele manifiesto la degradación del caudal ele los manantia
les una vez que cesa la recarga del ac uífero . 

Tomando logaritmos y pasando a logaritmos decimales: 

2.3 · log Q = - a · t + 2.3 · log Q0 ó 

- a· t 
logQ = - - · + logQ0 

2.3 

Es decir, que representando Q en función ele t, en unos ejes en los que las or
denadas estén en esca la logarítmica, se tendrá una recta ele pendiente: 

- a 
2.3 
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y ele ordenada en el origen: 

log Q0 

Si se elige en la gráfica un intervalo de tiempo correspondiente a unos cauda
les que se diferencien entre sí un módulo logarítmico (Q0 diez veces superior a 
Q), se puede obtener el valor ele ex: 

ex= 
2.3 
t.t10 

log Q0 

log Q 

2.3 
¿\,/ 1 o 

El valor de ex es propio ele cada manantial y se conserva constante (todas las 
rectas de agotamiento ele un manantial tienen la misma pendiente). Serán parale
las entre sí dependiendo del caudal con que empiece el periodo de agotamiento 
que a su vez depende del estado de la superficie freática en el acuífero. 

Conocida ex y el caudal que proporciona el manantial en un momento dado se 
puede estimar el caudal del manantial al cabo de un tiempo dado en el caso más 
desfavorable de que no haya recarga en el acuífero. 

A efectos prácticos es útil conocer el periodo de semiagotamiento, es decir, 
el tiempo que tarda en reducirse a la mitad el caudal ele un manantial (suponiendo 
que no haya recarga): 

despejando: 

ºº 2 

In 2 0.693 
t= = 

ex ex 

También puede calcularse el volumen de agua almacenado en el acuífero por 
encima de la cota del manantial en un momento dado, a partir de ex y el caudal 
del manantial en ese momento. 

El volumen almacenado será la suma de los caudales aportados por el ma
nantial en cada instante dt desde el momento que se considera hasta que se agote 
el manantial. Matemáticamente puede expresarse: 

V = Q · dt = Q0 · e-m · dt = Q0 !!___ = _(_l f = f = [ -<XI J = Q 
o o -ex _ 0 ex 

En todos los razonamientos anteriores se supone que el manantial es la única 
descarga del acuífero y que éste es homogéneo e isótropo. 

En medios heterogéneos y anisótropos, como es el caso de los acuíferos 
kárstieos, el estudio de los hidrogramas de los manantiales revela con frecuen
cia la existencia de varios coeficientes de agotamiento. Este hecho se explica 
por la existencia de conductos con diversa capacidad para dejar circular el 
agua. 
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En estos medios, una vez que cesa la recarga y se entra en el periodo de agota
miento, en primer lugar llegará al manantial el agua que circula por los conductos 
principales y en último lugar la que circula más lentamente por los conductos m<'ís 
finos. Tiene lugar pues, un agotamiento «escalonado» caracterizado por la existencia 
de varias rectas con sus correspondientes coeficientes de agotamiento. 

En la gestión de los recursos hidráulicos subterráneos se recurre con frecuen
cia a la llamada regulación de los manantiales. Esta actuación consiste en realizar 
uno o varios pozos en el entorno del manantial y bombearlos durante la época de 
estiaje (cuando es menor el caudal del manantial y mayor la demanda) tratando 
de satisfacer la demanda aunque se seque el manantial. Durante la época de llu
vias se recuperará el «hueco» creado en el acuífero con el agua que hubiese sido 
excedente de no haberse realizado la regulación. 

La planificación de la regulación de un manantial trata ele compatibilizar los 
caudales a extraer y el vacío a crear con el previsible excedente de recursos en Ja 
época húmeda. En casos sencillos las soluciones analíticas son muy útiles y pro
porcionan resultados muy aceptables. En los casos más complejos es necesario 
acudir al uso de modelos digitales unicelulares, pluricelulares o incluso a mode
los de parámetros distribuidos. 

EJEMPLO: Durante siete meses de sequía, en los que puede supo
nerse que la recarga de un acuífero ha sido prácticamente nula, se 
han medido a intervalos de 30 días los caudales de un manantial, 
única descarga de importancia del acuífero considerado. Los valores 
obtenidos han sido los siguientes: 

Tiempo (días) 

o 
30 
60 
90 

120 
150 
180 

Caudal (m3/d) 

10 000 
8 500 
7 400 
6 700 
5 400 
4600 
3 900 

Calcular el coeficiente de agotamiento del manantial, el caudal 
que aportaría si la sequía se prolongara hasta un año de duración y 
el volumen almacenado en el acuífero por encima de la cota del ma
nantial en ese momento. 

Representando en papel semilogarítmico caudales (en la escala 
logarítmica) frente a tiempos (en la escala aritmética), se obtiene la 
recta que representa el agotamiento del manantial (Fig. 5.10). De ella: 
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'\ 
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i'.t0 = 450 días 

1 1 

1 
1 

100 200 300 

Tiempo (d) 

Fig. 5.10. Agotamiento del manantial. 

Caudal a los 360 días de sequía: 1 800 m 3/día 

! 

'\ 
'\ 

'\ 

' '\ 
'\ 

'\ 
'\ 

400 

Volumen almacenado en el acuífero tras 360 días de sequía: 

v360 = 1 800 = 360 000 m 3 

5 . 10-3 

5.3.3. Calidad química de las aguas subterráneas y sus usos 
potenciales 

500 

La recopilación histórica de análisis químicos proporcionará la evolución de 
la calidad química de las aguas subterráneas a lo largo del tiempo y podrá ayudar 
a detectar problemas de contaminación y a tomar las medidas paliativas necesa
rias o a establecer los oportunos perímetros de protección. Los análisis de la cam-
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paña correspondiente al trabajo en realización definirán la calidad actual y los po
tenciales usos del agua. 

El índice SAR indicará si el agua es adecuada para la agricultura, y la Re
glamentación Técnico Sanitaria para el Abastecimiento y Control de Calidad 
de las Aguas Potables de Consumo Público (Real Decreto 140/2003, de 7 de 
febrero, por el que se establecen los criterios sanitarios de la calidad del agua 
para el consumo humano) los controles a realizar y la calidad exigible al agua 
destinada para el abastecimiento urbano en España según la normativa de la 
Unión Europea. 

5.3.4. Tratamiento estadístico de datos hidrogeológicos 

Responder con exactitud a alguna de las cuestiones que se plantean en los 
estudios hidrogeológicos implicaría conocer con certeza la propiedad hidro
geológica en estudio en todos los puntos del acuífero. Esto no es posible y es 
necesario dar respuesta en base al conocimiento que proporciona un conjunto 
limitado de valores. Al conjunto limitado de valores que se obtiene a partir de 
medidas directas se le denomina muestra. Al conjunto de todos los posibles va
lores de la propiedad en estudio se le denomina población. A la metodología 
que permite obtener deducciones a partir de la muestra para toda la población 
se la conoce como inferencia estadística. Al no ser posible tener la certeza ab
soluta de la veracidad de las estimaciones inferidas debe asignárselcs un valor 
de probabilidad. 

Generalmente en una población el valor de la mayoría de los elementos que 
la componen se agrupan en torno al valor más representativo (el que tiene mayor 
probabilidad de ser obtenido) y a partir de ahí el número de elementos decrece 
tanto en el sentido de los valores más altos corno en el de los más bajos. 

Representando en unos ejes cartesianos el valor de los elementos (eje X) 
frente a su frecuencia de aparición (eje Y) se obtiene una curva en forma de 
campana (curva o campana de Gauss), que se conoce con el nombre de fun
ción de densidad o función de distribución de los elementos de esa po
blación. 

Una función de distribución queda caracterizada cuando se conocen sus pa
rámetros característicos: 

a) Parámetros de tendencia central 

Media: suma de los valores correspondientes a todos los elementos de la po
blación dividido por el número de elementos que la componen. 
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Mediana: valor tal que el 50 % de los valores de los elementos de la pobl a
ción son superi ores a él y el otro 50 % inferi ores. 

Moda: es el va lor que más se repite en los elementos de una población. 

b) Parámetros de dispersión 

Recorrido: diferencia entre los valores mayor y menor de los elementos de la 
población. 

Desviación típica: es una medida del agrupamiento de los valores de la po
bl ac ión en torno a la media aritméti ca. 

J L,(x - µ )2 
O' = --'---

N 

Varianza: es el cuadrado de la desvi ac ión típica, 0 2 

e) Parámetros de forma asimétrica (Fig. 5.11) 

siendo: 

L,(x; - µ )2 
m2 = ----- momento de orden dos. 

N 

L,(x; - µ )3 

N 
momento de orden tres. 

Cuando g 1 =O la distribución es simétri ca. 

Cuando g 1 > O la di stribución es sesgada a 
la izquierda o as imétrica pos itiva. 

Cuando g 1 < O la di stribución es sesgada a 
la derecha o as imétri ca negati va. 

Fig . 5.11 . Simetría en las funciones de distribución: 
(a ) Di stri bución simétri ca. 

(b) Di stribución asimétri ca pos itiva. 
(c) Di stribución as imétrica negativa. 

(a) Distribución simétrica 

(b) Distri bución asimétrica positiva 

(c) Dist ribución asimétrica negativa 
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Curtosis: mide e l grado de ap untamiento de la di stribuc ión (Fig. 5. 12). 

siendo: 

m4 = I,(x; - µ)
4 

momento de orden cuatro . 
N 

Cuando g2 = O la di stribución es mesocúrti ca. 

Cuando g2 > O la di stribución es platocúrtica. 

Cuando g2 < O la di stribución es leptocúrti ca. 

Fig. 5.12. Curtosis o apuntamiento de las funciones de distribución. 

A la distribución simétri ca y mesocúrtica se le denomina distribución normal. 
En ella la media, la mediana y la moda tienen el mismo valor y los elementos de 
la poblac ión pueden tomar va lores entre +oo y - oo. La ecuación de la distribución 
normal es la siguiente: 

l (1-~'.) ' 
y= ___ e 2cr-

cr\(2; 

El área bajo esta curva comprende el 100 o/o de los elementos que integran la 
población. Es decir, la probabilidad de que un e lemento de la población se en
cuentre en el área bajo la curva es 1 (certeza total). La media, µ, divide al área 
bajo la curva en dos partes iguales, lo que implica que ex iste una probabilidad del 
SO o/o de que un elemento de la población seleccionado al azar tenga un valor 
igual o inferior al de la media. 

242 



--

Los puntos de inflex ión de la campana corresponden a los va lores de la va
riabl e de (µ + 0) y (µ - 0). Entre ellos el área de la campana es del 68.275 %, 
lo que quiere deci r que ex iste un 68.275 % de probabi lidad de que un elemento 
de la población seleccionado al azar tenga un va lor comprendido entre (µ + 0) y 
(µ - 0) . 

Análogamente entre(µ+ 20) y(µ - 20) la probabilidad es del 95.44 %, y en
tre (µ + 30) y (µ - 30) del 99.74 % (Fig. 5. 13). 

~t -3cr µ-2cr ~1-cr ~l ~1+cr 

Fig . 5.13. Distribución normal. 

El área bajo la curva a la izquierda del punto ele inflex ión correspondiente a 
(µ + 0) es del 84. 137 % (50 % + 68.275 %/2), y a la izquierda del punto ele in
fl ex ión correspondiente a (µ - 0) de l 15. 86 % (50 % - 68 .275 %/2). 

A veces interesa trabajar con va lores tipificados al objeto de conocer donde se 
encuentra un determinado va lor dentro ele la función ele distribución . Para ello se 
sustituye el valor medido X; por otro normalizado Z;, siendo: 

X·- µ 
Z; = -'--

0 

Es decir, cada elemento se sustituye por su desv iac ión con respecto a la me
dia ex presada en número de desv iaciones típ icas. Por ejemplo, en una pob lac ión 
normal de media 4 y desv iación típica 2, si se considera un elemento de esa po
blación de va lor 10, se puede decir que es un elemento de va lor por encima de 
la med ia, pero nada con respecto al resto de la población. Si normali zamos este 
va lor: 

10 - 4 
Z¡ = 

2 
= 3 

se pone de manifi esto que este valor está situado, bajo la función de di stribu
ción, en un punto situado 3 0 a la derecha de la media. Se trata pues de un va lor 
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superior al 99.74 % de los que componen la población total. La probabilidad de 
obtener al azar este valor o uno superior es del 0.26 %. 

Si se representan en un gráfico con escala probabilística en el eje ele ordenadas 
los valores de los elementos de una población normal frente a la probabilidad ele ser 
obtenidos, deducida de la función de distribución, el resultado es una línea recta. 

5.3.4.1. Características exigibles a una muestra e identificación de 
la población a la que representa 

La muestra debe tener carácter aleatorio, es decir, cualquier elemento ele la 
población ha de tener la misma probabilidad de ser seleccionado, y su selección 
no debe condicionar la selección de los siguientes elementos. También es necesa
rio elegir el tamaíio de la muestra adecuado para compatibilizar su representa
tividad con las dificultades que supone su obtención en muchos trabaJos geoló
gicos e hidro geológicos. 

Corno generalmente,¡en los estudios hiclrogeológicos, el número ele elementos 
que componen la poblat'ión es desconocido, se recurre a metodologías que no exi
gen conocer este valor. 

En primer lugar se define la llamada hipótesis nula H1h de no diferencia, a 
contrastar. En este caso la hipótesis nula sería la no diferencia entre los paráme
tros de la muestra y los ele la población a la que pertenece. 

Se pueden cometer dos tipos de errores: 

Error tipo I: rechazar H0 siendo verdad. 

Error tipo II: aceptar H0 siendo falsa. 

En ambos casos la probabilidad de cometer uno ele estos errores se fija pre
viamente mediante lo que se llama nivel de sign~ficación a, o nivel de confianza 
(1 a). 

El nivel de significación da la probabilidad ele cometer un error del tipo I (re
chazar la hipótesis nula siendo cierta). En Hidrogeología se suele utilizar un va
lor de a = 0.05, o sea un 5 % de probabilidad de cometer el error. En este caso el 
nivel de confianza sería ( l a) = 0.95, es decir, el 95 % ele probabilidad de acer
tar aceptando H0. 

Si se cuenta con una muestra piloto se puede calcular su varianza s2 y enton
ces el tamaño de la muestra representativa vendrá dado por: 

z2 rx 
\ .. 

N= ___ 2_ 

d2 

El valor de Z 1 .'". se obtiene ele una tabla de «áreas bajo la curva normal tipifi-
2 

cada». Para un a = 0.05, sería Z0.975 = 2.24. 
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El error admisible en la medida de los valores de la muestra viene dacio por 
d. Por ejemplo un d = 0.1 significa que se admite hasta un 1 O%; ele error en la 
medida de los datos que constituyen la muestra. 

Si el N calculado es menor que el de la muestra piloto se completa la mues
tra hasta alcanzar el número calculado y se repite la operación. Así se van reali
zando iteraciones hasta alcanzar el tamaño ele muestra necesario. 

En el caso más desfavorable de no tener ninguna información sobre Ja pobla
ción del parámetro a muestrear, el número de valores necesario para considerar la 
muestra representativa viene dado por: 

z2 " 
1 

N = ---"·-· . p . q 
d2 

En donde p y q son respectivamente la variabilidad positiva y negativa de la 
muestra. Ha de cumplirse que p + q = l. Si no se tiene otra información debe to
rnarse p = q = 0.5. 

Una vez obtenida la muestra del tamaño adecuado, el paso siguiente es com
probar si realmente Jos valores que la integran pertenecen a una distribución nor
mal. Si es así, al representar estos valores en un papel probabilístico - normal,la 
nube de puntos debe ajustarse a una recta. ) 

En primer lugar debe representarse la nube ele puntos en el papel probabilís
tico y posteriormente ajustar la recta a la nube de puntos. Un método sencillo de 
ajuste es el llamado ele máxima verosimilitud. 

Consiste en calcular la media y la desviación típica de la muestra (µ y 0). Si la 
muestra procede de una distribución normal la recta que la representa debe pasar, tal 
como se vio anteriormente, por los puntos de inflexión y el máximo de la campana: 

[(µ + O'), 84.135] 

[(µ - O'), 15.86] y 

(µ, 50) 

Teóricamente ésta sería la recta que mejor se adapta a la distribución normal 
a la que representa la muestra. 

Para comprobar la bondad del ajuste se puede emplear cualquier test estadís
tico al efecto. Un test de sencilla aplicación y de alta fiabilidad es el test «chi-cua
drado». Su metodología ele aplicación es la siguiente: 

1. Se establecen intervalos ele igual probabilidad. El número ele intervalos 
suele establecerse en 5 (O a 20 %, 20 a 40 %, 40 a 60 %, 60 a 80 %, 80 a 
100 % ). Para muestras ele un número elevado ele valores el número ele in
tervalos puede ser mayor. 
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2. Se calcula el número teórico de puntos para cada intervalo: 

N. 0 datos 
./= 

N. ºintervalos 

3. Se cuenta en el gráfico de ajuste el número real de puntos que existe en 
el área delimitada por los valores del parámetro (sobre la recta de ajuste), 
correspondientes a los extremos de los intervalos ele probabilidad estable
cidos, f. 

4. Se calcula para cada intervalo la diferencia (f; - ./). Se elevan estas dife
rencias al cuadrado y se suman los resultados. 

5. Se calcula el valor: 

x2 = I(f; - ff-
' f 

6. Se calcula el número de grados de libertad G = N 111 - 1, siendo N el 
número de intervalos y rn el número de parámetros fijados en el ajuste. Si 
se han establecido 5 intervalos de probabilidad y se han fijado dos pará
metros (media y desviación típica) para el ajuste, el número de grados de 
libertad será G = 2. 

7. Se obtiene de las tablas de la distribución X2 el valor de este parámetro 
para el nivel de confianza deseado. Para un nivel de confianza del 95 % 
(garantía del 95 % de acertar), y para 2 grados de libertad, el X2 teórico 
vale 5.99. 

8. Si X? < X2
, el ajuste es bueno, se acepta H0 . 

Si X? > X2
, el ajuste no es bueno para el nivel de significación elegido. 

Si el ajuste es bueno la recta ajustada representa a la totalidad de la población 
y puede utilizarse, por ejemplo, para calcular la probabilidad de obtener un cau
dal específico igual o mayor que uno dado con una garantía igual al nivel de con
fianza considerado. También podría utilizarse para generar series de datos aleato
rias más amplias que la muestra obtenida. Estas series aleatorias generadas están 
compuestas por datos que no se han medido realmente pero que pertenecen a la 
misma población que la muestra obtenida con el nivel de garantía fijado previa
mente. 

Si el ajuste no es bueno cabe la posibilidad de que la muestra pertenezca a 
otro tipo de población. En ciencias naturales es frecuente encontrarse con pobla
ciones correspondientes a elementos cuyos valores son consecuencia de leyes de 
efectos multiplicativos: el orden de los cauces de los ríos, la evolución del caudal 
de los manantiales en el tiempo, la estructura del ramaje de los árboles, etc., son 
ejemplos clásicos. En Hidrogeología, parámetros tales corno conductividad hi
dráulica, transmisividad y caudales específicos, es frecuente que se ajusten a dis
tribuciones de este tipo y en concreto a la distribución log-normal. 

246 



F 

Un parámetro se ajusta a una distribución log-normal cuando los logaritmos 
decimales de sus valores se ajustan a una distribución normal. En este caso vale 
toda la metodología expuesta hasta el momento. Caben dos posibilidades: traba
jar con los logaritmos de los valores y pasar a valores reales una vez realizados 
todos los cálculos, o bien trabajar con datos reales (sin calcular sus logaritmos), 
pero utilizar para los gráficos papel probabilístico-logarítmico. 

La distribución log-normal tiene un recorrido entre O e oo (los números nega
tivos no tienen logaritmo), es asimétrica positiva (sesgada a la izquierda), y en ella 
Ja media es mayor que la mediana y ésta mayor que la moda. 

5.3.4.2. Comparación de muestras 

A veces puede surgir Ja duda de si todos los elementos de una muestra perte
necen a Ja misma población. Por ejemplo, se realiza un muestreo de caudales es
pecíficos en Ja terraza baja y en la terraza alta de un río. Las diferencias observa
das, ¿son exclusivamente debidas al azar del muestreo? 

Existen test estadísticos que responden a este tipo de preguntas. Uno de estos 
test de sencilla aplicación es el test no paramétrico de la U de Mann Whitney. 
Los test no paramétricos están especialmente indicados para pequeñas muestras, 
aunque es recomendable que cada muestra tenga al menos 1 O elementos. Para ta
maños menores es necesario el uso ele tablas especiales. 

Este tipo ele test tiene la ventaja ele poder aplicarse sin necesidad ele demos
trar que las muestras a comparar pertenezcan a distribuciones ele tipo normal 
(Helsel y Hirsch, 2002). 

La metodología a seguir es Ja siguiente: 

1. Se establece Ja hipótesis nula, H0 , ele no diferencia. Es decir, las dos 
muestras pertenecen a la misma población y las diferencias observadas 
son debidas exclusivamente al azar del muestreo. 

2. Se elige el nivel de significación que indica el máximo valor de probabi
lidad de equivocarse al aceptar H0. Suele ser del 5 %, a = 0.05. 

3. Se ordenan los valores ele las dos muestras de menor a mayor, y se asigna 
correlativamente un número de orden desde el 1 hasta 11 1 + n2 (n 1 y n2 son 
el número ele elementos de cada una ele las dos muestras). Al número de 
orden que corresponde a cada elemento se le llama rango. En caso ele va
lores iguales se les asigna a tocios el mismo rango, que se calcula como 
la media aritmética ele los rangos que les hubiesen correspondido si fue
sen diferentes. 

4. Se calcula R 1 como suma de los rangos correspondientes a la muestra 1 y 
R2 como suma de los rangos de la muestra 2. 
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5. Se calculan: 

Como comprobación U 1 + U2 = 11 1 • n2 

Se elige el mayor de los dos valores al que se denomina e.1·1udí.1'tico U. 

6. Si el número de los elementos de las dos muestras es igual o superior a 
1 O se calcula: 

el valor a comparar con el teórico: 

U-M 
Z=--

s 

y con estos valores se calcula 

7. Se compara el valor de Z calculado con el teórico correspondiente al ni
vel de significación elegido. Si a = 0.05, el Z teórico es 1.96. 

8. Si el Z calculado es menor que 1.96 se acepta l-10 . No hay diferencia. 

Si el Z calculado es mayor de 1.96 las muestras pertenecen a poblaciones 
diferentes. 

Todo ello con una probabilidad del 95 %' de acertar. 

5.3.4.3. Relación entre poblaciones 

Es posible que aunque dos parámetros pertenezcan a poblaciones diferentes es
tas dos poblaciones presenten algún tipo de relación. Estadísticamente a esta rela
ción se le llama correlación. La correlación entre dos poblaciones implica que el 
valor de los elementos de una de ellas puede obtenerse aplicando una determinada 
función a los de la otra. Particular interés presenta la correlación lineal en la que la 
función que liga a los elementos de las dos poblaciones es la ecuación de una recta. 
Cuando esta recta tiene pendiente positiva (el valor de los elementos de una pobla
ción crece al crecer los de la otra) la correlación es positiva. Cuando la recta tiene 
pendiente negativa, al aumentar el valor de los elementos de una población dismi
nuyen los valores de los elementos de la otra y la correlación es negativa. 

A la recta que relaciona los valores de una población con los de la otra se le 
denomina recta de regresión. La ecuación de esta recta permite obtener los valo
res de una población conociendo los de la otra. 
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La recta de regresión se obtiene de la siguiente manera: 

1. Se parte de dos poblaciones X e Y de las que se supone que existe un 
cierto grado de relación. 



2. Se seleccionan las parejas de puntos que se corresponden entre sí y cuyos 
valores con conocidos. 

3. Se representan en unos ejes cartesianos los valores X, versus Y, y se di
buja la recta ele regresión: 

En la que: 

Y= oX + b 

1 -I,(X X)· (Y1 - Y) 
N ' b = ---------

o=Y-b·X 

N es el número de parejas de valores. 

X es la media de los valores de X. 

Y es la media de los correspondientes valores de Y. 

El grado de correlación se mide con el coeficiente de correlación que se 
puede calcular a partir de: 

p= 

J_I,(Y Y)2 
N i 

Y es la media de los valores de la muestra. 

Y¡ son los valores obtenidos a partir de la recta de regresión utilizando los va-
lores de X, correspondientes a los Y1• 

Y; son los valores de la muestra. 

N es el número de parejas (X;, Y¡). 

El coeficiente de correlación varía entre 1 (correlación perfecta positiva) y -1 
(correlación perfecta negativa). Al cuadrado del coeficiente de correlación se le 
llama coeficiente de determinación. 

El error cometido al utilizar la recta de regresión se mide a partir de la dife
rencia entre los valores medidos (Y¡) y los obtenidos para ese mismo elemento a 
partir de la recta de regresión (Y¡): 

El error de predicción para el elemento Y, es: 

El conjunto ele los errores de predicción se ajusta a una distribución normal 
cuya desviación típica se conoce como el error típico de la estima. 
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Un valor calculado a partir de la recta de regresión tiene, por lo tanto: 

Un 68.275 % de probabilidad de estar en una banda comprendida entre la 
recta de regresión y dos rectas paralelas, y separadas de ella un error de la estima 
por arriba y por debajo. 

Un 95.44 % de probabilidad de estar en una banda comprendida entre la recta 
de regresión y dos rectas paralelas, y separadas de ella dos veces el error de la es
tima por arriba y por debajo. 

Un 99.74 l]{; de probabilidad de estar en una banda comprendida entre la recta 
de regresión y dos rectas paralelas, y separadas de ella tres veces el error ele la es
tima por arriba y por debajo. 

EJEMPLO: La cuenca hidrográfica de un río, de dirección N-S, es un 
acuífero detrítico. El área madre de los sedimentos de la margen de-

TABLA 5.1 

Orden q zona Este q zona Oeste Orden q zona Este q zona Oeste 

1 5.4 5.8 36 17.2 23 
2 6 6.8 37 17.8 23.5 
3 6.8 7.5 38 18 24 
4 7.5 8.2 39 18.2 25 
5 8 8.75 40 18.8 26 
6 8.4 9.2 41 19 27 
7 8.7 9.5 42 20 28 
8 9 10.1 43 20.1 29 
9 9.5 10.5 44 20.5 31 

10 9.7 11 45 20.8 32 
11 10 11.3 46 21 34 
12 10.5 11.8 47 21.5 36 
13 10.8 12 48 21.8 40 
14 11 12.6 49 22.1 44 
15 11. 1 13 50 22.8 52.5 
16 11.5 13.2 51 23 
17 11.9 14 52 24 
18 12 14.2 53 24.5 
19 12.2 14.8 54 25 
20 12.6 15 55 25.8 
21 13 15.5 56 26.5 
22 13.1 15.9 57 27 
23 13.5 16.1 58 28 
24 14 16.5 59 29.5 
25 14.1 17 60 30 
26 14.5 17.5 61 31 
27 14.8 18 62 32 
28 15 18.5 63 33.8 
29 15.1 19 64 34 
30 15.4 19.5 65 36 
31 15.8 20 66 38 
32 16 20.5 67 40 
33 16.2 21 68 41.8 
34 16.8 21.5 69 48 
35 17 22 70 55 
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recha del río tiene naturaleza claramente plutónica. Hacia el Este 
(margen izquierda del río) existen, como área fuente de sedimenta
ción, materiales plutónicos y metamórficos. 

Durante la realización del inventario de puntos de agua para un 
estudio hidrogeológico se han tomado datos de caudal específico q 
(L/s/m) en pozos ubicados en ambas márgenes del río (zona Este 70 
datos y zona Oeste 50 datos). 

Los datos medidos se dan, ordenados de menor a mayor, en la ta
bla 5.1. 

También ha sido posible la realización de algunos ensayos de 
bombeo que han proporcionado los valores de transmisividad que se 
dan en la tabla 5.2. 

TABLA 5.2 

Caudal específico (L/s/m) 

Se desea saber: 

7.5 
8.75 

10 
11.8 
12.6 
14 
15.4 
16.8 
18.5 
21 
25.8 
29 
40 

Transmisividad (m2 /d) 

500 
590 
650 
750 
820 
900 

1000 
1100 
1200 
1400 
1700 
1900 
2600 

a) Si las diferencias observadas en los valores de caudal espe
cífico a ambas márgenes del río son debidas al azar del 
muestreo o bien están influenciadas por las características 
específicas de las correspondientes áreas madre de sedi
mentación. 

b) Caracterizar mediante sus parámetros estadísticos la pobla
ción o poblaciones a las que pertenecen las muestras obte
nidas. 

e) Hacer un análisis sobre el rendimiento esperado de las capta
ciones que pudieran realizarse en el acuífero. 

d) Establecer la relación existente entre la transmisividad y el 
caudal específico. Cuantificar esa relación, caso de existir. 
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Para responder a la primera pregunta se puede aplicar el test de 
la U de Mann Whitney: 

• Se establece como hipótesis H0 que la diferencia es solamente de-
bida al azar del muestreo y que por lo tanto sólo hay una población. 

• Se ordenan los datos en cada una de las zonas, de menor a ma-
yor, y se les asignan los correspondientes rangos, teniendo en 
cuenta que a valores repetidos hay que asignarles la media de los 
rangos que les corresponderían caso de tratarse de valores dis-
tintos (Tabla 5.3). Se suman los rangos de ambas muestras. 

TABLA 5.3 

Orden q zona Prob. Rango Orden q zona Prob. Rango 
Este Este Este Este Oeste Oeste Oeste Oeste 

1 5.4 1.4084507 1 1 5.8 1.96078431 2 
2 6 2.81690141 3 2 6.8 3.92156863 4.5 
3 6.8 4.22535211 4.5 3 7.5 5.88235294 6.5 
4 7.5 5.63380282 6.5 4 8.2 7.84313725 9 
5 8 7.04225352 8 5 8.75 9.80392157 12 
6 8.4 8.45070423 10 6 9.2 11.7647059 14 
7 8.7 9.85915493 11 7 9.5 13.7254902 15.5 
8 9 11.2676056 13 8 10.1 15.6862745 19 
9 9.5 12.6760563 15.5 9 10.5 17.6470588 20 

10 9.7 14.084507 17 10 11 19.6078431 23.5 
11 10 15.4929577 18 11 11.3 21.5686275 26 
12 10.5 16.9014085 21 12 11.8 23.5294118 28 
13 10.8 18.3098592 22 13 12 25.4901961 30.5 
14 11 19.7183099 23.5 14 12.6 27.4509804 34 
15 11.1 21.1267606 25 15 13 29.4117647 36 
16 11.5 22.5352113 27 16 13.2 31.372549 38 
17 11.9 23.943662 29 17 14 33.3333333 40.5 
18 12 25.3521127 30.5 18 14.2 35.2941176 43 
19 12.2 26.7605634 32 19 14.8 37.254902 45.5 
20 12.6 28.1690141 33 20 15 39.2156863 47.5 
21 13 29.5774648 35 21 15.5 41.1764706 51 
22 13.1 30.9859155 37 22 15.9 43.1372549 53 
23 13.5 32.3943662 39 23 16.1 45.0980392 55 
24 14 33.8028169 40.5 24 16.5 47.0588235 57 
25 14.1 35.2112676 42 25 17 49.0196078 59.5 
26 14.5 36.6197183 44 26 17.5 50.9803922 62 
27 14.8 38.028169 45.5 27 18 52.9411765 64.5 
28 15 39.4366197 47.5 28 18.5 54.9019608 67 
29 15.1 40.8450704 49 29 19 56.8627451 69.5 
30 15.4 42.2535211 50 30 19.5 58.8235294 71 
31 15.8 43.6619718 52 31 20 60.7843137 72.5 
32 16 45.0704225 54 32 20.5 62.745098 75.5 
33 16.2 46.4788732 56 33 21 64.7058824 78.5 
34 16.8 47.8873239 58 34 21.5 66.6666667 80.5 
35 17 49.2957746 59.5 35 22 68.627451 83 
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TABLA 5.3 (continuación) 

Orden q zona Prob. Rango Orden q zona Prob. Rango 
Este Este Este Este Oeste Oeste Oeste Oeste 

36 17 .2 50.7042254 61 36 23 70.5882353 86.5 
37 17.8 52.1126761 63 37 23.5 72.5490196 88 
38 18 53.5211268 64.5 38 24 74.5098039 89.5 
39 18.2 54.9295775 66 39 25 76.4705882 92.5 
40 18.8 56.3380282 68 40 26 78.4313725 95 
41 19 57.7464789 69.5 41 27 80.3921569 97.5 
42 20 59.1549296 72.5 42 28 82.3529412 99.5 
43 20.1 60.5633803 74 43 29 84.3137255 101 
44 20.5 61.971831 75.5 44 31 86.2745098 104.5 
45 20.8 63.3802817 77 45 32 88.2352941 106.5 
46 21 64.7887324 78.5 46 34 90.1960784 109.5 
47 21.5 66.1971831 80.5 47 36 92.1568627 112 
48 21.8 67.6056338 82 48 40 94.1176471 114.5 
49 22.1 69.0140845 84 49 44 96.0784314 117 
50 22.8 70.4225352 85 50 52.5 98.0392157 119 
51 23 71.8309859 86.5 Ro 3027 
52 24 73.2394366 89.5 
53 24.5 74.6478873 91 
54 25 76.056338 92.5 
55 25.8 77.4647887 94 
56 26.5 78.8732394 96 
57 27 80.2816901 97.5 
58 28 81.6901408 99.5 
59 29.5 83.0985915 102 
60 30 84.5070423 103 
61 31 85.915493 104.5 
62 32 87.3239437 106.5 
63 33.8 88.7323944 108 
64 34 90.1408451 109.5 
65 36 91.5492958 111 
66 38 92.9577465 113 
67 40 94.3661972 114.5 
68 41.8 95.7746479 116 
69 48 97.1830986 118 
70 55 98.5915493 120 

RE 4233 

RE= 4233 Ra 3027 

Se calcula: 

U1 = 70 · 50 + 
70. 71 

2 
- 4233 = 1752 

U2 = 70 · 50 + 
50. 51 

2 
- 3027 = 1748 

Se elige como U el mayor valor, U= 1752 
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Se calcula: 

M = _!!i_:__!72 = 70 · 5o = 1750 
2 2 

s = . n2. (~; + n2 + 1) = J3-5o~~121 = 187.86 

Z= U-M 
s 

1752 - 1750_ = 1.06. 10-2 
187.86 

La Zteórica, para un nivel de significación del 95 %, es Zt = 1.96. Por 
lo tanto, es 0.0106 < 1.96. Se acepta pues la hipótesis nula H0 , es de
cir, hay un 95 % de probabilidad de que las dos muestras elegidas 
pertenezcan a la misma población y de que las diferencias observa
das se deban exclusivamente al azar del muestreo. 

A partir de este momento se juntan los valores de las dos mues
tras y se trabaja con ellos (120 valores) en conjunto (Tabla 5.4). 

El segundo apartado del ejercicio pide caracterizar la población a 
la que pertenece la muestra a partir de sus parámetros estadísticos. 

De los valores de la tabla 5.4 obtenemos: 

Media aritmética de los valores: 19.52 
Desviación típica de los valores: 10.1 
Asimetría de la distribución: 5.36 (asimetría positiva, sesgada a la 

izquierda). 
Curtosis = 3.29 (mesocúrtica). 

Con estos datos comprobaremos si la población a la que perte
nece la muestra se ajusta a una distribución normal. 

Para ello en columna se ordenan los valores del parámetro de me
nor a mayor (columna 2.ª de la tabla 5.4). Se calcula la probabilidad 
de que un valor de caudal específico sea igual o inferior a uno dado 
utilizando la fórmula de Gumbel: 

Po/o= n 
N+1 

siendo n el número de orden del valor del parámetro y N el número 
de datos (en este caso 120). Las probabilidades obtenidas se dan en 
la columna 3.ª de la tabla 5.4. 

Representando en un papel aritmético-probabilístico los caudales 
específicos frente a la probabilidad (columnas 2.ª y 3.ª de la tabla 
5.4), se obtiene una nube de puntos que, si la población es una dis
tribución normal, debe ajustarse a una línea recta (Fig. 5.14). 
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Fig. 5.14. Aju ste de la muestra a una distribución normal. 

La recta que mejor se ajustaría a la nube de puntos, caso de que 
ésta se corresponda con una distribución normal, sería la que pasara 
por los puntos de inflexión de la campana de Gauss y por el máximo 
de la campana, que correspondería a la media aritmética de los va 
lores y al 50 % de probabilidad (Fig. 5.14): 

(84.135, µ + cr) en este caso (84.135, 29.53) 

[(µ + cr), 9.51] en este caso (15.86, 9.51) 

(50, µ) en este caso (50, 19.52) 

Para comprobar si el ajuste es aceptable se ap lica el test de la chi
cuadrado para un nivel de significac ión del 95 % (95 % de probabili 
dad de acertar). Para este nivel de significación la chi -cuadrado teó
rica vale 5.99. 
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En la figura 5.14, con la nube de puntos y la recta dibujadas, se 
establecen intervalos de igual probabilidad delimitados en el eje de 
ordenadas por los caudales específicos correspondientes obtenidos a 
partir de la recta. 

En este caso se han considerado 5 intervalos de probabilidad: 

O% al 20 % 
20 % al 40 % 
40 % al 60 % 
60 % al 80 % 
80 % al 100 % 

Como hay 120 valores a cada intervalo le deben corresponder un 
número de puntos teórico: 

ft = 120 = 24 
5 

Se cuenta sobre la gráfica el número real de puntos existente en 
cada intervalo f; y se hace la siguiente tabla: 

Intervalo ft f; (f,-f¡) (ft-f¡)2 

0-20 % 24 24 o o 
20-40 % 24 22 2 4 
40-60 % 24 10 14 196 
60-80 % 24 13 11 121 
80-100 % 24 20 4 16 

Suma 337 

El chi-cuadrado obtenido vale 
337 = 14.04 > 5.99. 
24 

Luego la población no se ajusta a una distribución normal. 

Para comprobar si se trata de una distribución log-normal se re
presentan los valores de caudal específico de la muestra en escala 
logarítmica, y se procede igual que en el caso anterior tanto para 
dibujar la recta de máxima probabilidad como para aplicar el test chi
cuadrado (Fig. 5.15). En este caso: 

Intervalo ft Í¡ (ft·f;) (f,-f¡)2 

0-20 % 24 24 o o 
20-40 % 24 22 2 4 
40-60 % 24 21 3 9 
60-80 % 24 23 1 1 
80-100 % 24 24 o o 

Suma 14 
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Fig . 5.15. Ajuste de la muestra a una distr ibución lag-normal. 

El chi-cuadrado obtenido vale J.±_ = 0.58 < 5.99. 
24 

Es decir, con una fiabilidad del 95 % puede decirse que la pobla
ción a la que pertenecen los caudales específicos medidos es del tipo 
log-normal. 

A partir de aquí y utilizando la recta que define la población se 
puede inferir, por ejemplo, que si se perfora un pozo al azar en ese 
acuífero la probabilidad de que su caudal específico sea igual o infe
rior a 41 L/s/m es del 95 %. Existe la misma probabilidad de obtener 
un caudal específico igual o superior a 7 L/s/m. 

La fiabilidad de estas predicciones es igual al nivel de significa 
ción elegido. En este caso hay un 95 % de probabilidades de que es
tas afirmaciones sean ciertas. 
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Finalmente, para saber si existe relación entre transmisividad y 
caudal específico en este acuífero, se han representado a escala arit
mética los valores de transmisividad con respecto a los caudales es
pecíficos medidos en el mismo punto (Tabla 5.2 y Fig. 5.16). 

Puede observarse que entre ambos parámetros existe una rela 
ción lineal de valor: 

T (m 2/d) = 65.35 q (L/s/m) 

El coeficiente de correlación de 0.9 dice que la relación obte
nida es muy fiable y que puede usarse para obtener el valor de la 
transmisividad en cualquier punto donde se conozca el caudal es
pecífico. 
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5.4. Valor socioeconómico de las aguas subterráneas 

5.4.1. Uso intensivo de las aguas subterráneas 

Es bien conocido que el agua no sólo es un elemento esencial para la exis
tencia de la vida en nuestro planeta, sino que también es un factor condi
cionante para muchas actividades de índole económica. Entre estas últimas 
destaca la agricultura que, según se estima, supone aproximadamente el 70 % 
de los usos mundiales de agua (80-95 % en muchos países áridos y semiári
dos), y da lugar al 40 % de los alimentos consumidos por el ser humano (Na
ciones Unidas, 2003). 

La Declaración del Milenio de las Naciones Unidas marcó una serie de obje
tivos primordiales para el año 2015, entre Jos cuales destacaba la necesidad de re
ducir a Ja mitad el número de personas en el mundo que sufren malnutrición y/o 
no tienen acceso a agua potable (Naciones Unidas, 2000). Mientras que es evi
dente que ambos objetivos dependen directamente de la disponibilidad de recur
sos hídricos, un tercer objetivo -reducir a la mitad el número de personas que 
viven bajo el umbral de pobreza (renta menor a $1 por persona y día)- depende 
casi necesariamente de que se cumplan los dos anteriores. No debe por tanto ex
trañar que, cuando se hable de hipotéticas crisis mundiales del agua, los regadíos 
puedan acaparar la parte principal del debate. 

El uso intensivo de aguas subterráneas podría definirse como la explota
ción del recurso hasta el punto de ocasionar cambios significativos al régimen 
natural de funcionamiento de los acuíferos. Como se verá a continuación, este fe
nómeno, a menudo ocasionado por la agricultura de regadío en regiones úridas y 
semiáridas, viene jugando un papel capital en el cumplimiento de los objetivos 
antes mencionados desde hace algunas décadas (Llamas y Martínez-Santos, 
2004 ). 

En la figura 5.17 se aprecia cómo España es un buen ejemplo del espectacu
lar desarrollo alcanzado por los aprovechamientos de aguas subterráneas desde 
mediados del siglo XX (MIMAM, 2000). El abaratamiento y la consiguiente ge
neralización de las técnicas de perforación de pozos, así corno el auge de la 
bomba sumergible y los avances científicos en el campo de la Hidrogeología, han 
tenido como consecuencia que millones de agricultores de todo el mundo hayan 
comenzado a invertir en sus propios pozos. Puede por tanto hablarse de una «Re
volución Silenciosa», llevada a cabo principalmente desde la iniciativa privada, a 
menudo con medios modestos, y rara vez bajo el control de las agencias guber
namentales del agua (Llamas y Martínez-Santos, 2005). La fuerza motriz de esta 
Revolución Silenciosa es la economía de mercado, dado que el coste de obtención 
del agua para regadío es generalmente una fracción muy pequeña de la cosecha 
garantizada. 
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Evolución temporal del uso del agua subterránea en España. Mod ificado del 
Libro Blanco del Agua en España (MIMAM, 2000). 

5.4.2. Beneficios y problemas asociados al uso intensivo del agua 
subterránea 

Los beneficios sociales y económicos de la generalización del uso intensivo 
de aguas subterráneas han sido cuantiosos. Tómese como ejemplo la India, prin
cipal usuario de aguas subterráneas del mundo. Desde los años 50, el uso inten
sivo de agua subterránea para la agricultura no solo ha contribuido decisivamente 
a la erradicación de las hambrunas en ese país, sino que lo ha convertido en ex
portador de productos agrícolas. La importancia de este hecho es mayor si se tiene 
en cuenta que la población de la India casi se ha duplicado desde entonces. 

De acuerdo con los datos de Burke (2003) y Naciones Unidas (2003), los re
gadíos de aguas subterráneas parecen presentar una eficiencia doble a la de los 
regadíos de aguas superficiales desde el punto de vista hidrológico (m3/ha/año). 
Estas cifras globales suelen tener una exactitud ilusoria, y por tanto han de ser 
tratadas con cierta precaución , pero permiten comparar los regadíos de agua 
subterránea y superficial en una primera aproximación. 

Asimismo, la «eficiencia social» (cuantificable en puestos de trabajo por me
tro cúbico de agua de regadío) y económica (en €/m3) de los regadíos de agua 
subterránea tiende a ser superior a la de los regadíos de aguas superficiales. En 
Andalucía, una de las regiones agrícolas más extensas e importantes de España, 
la productividad de los regadíos de aguas subterráneas es aproximadamente cinco 
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veces mayor que la de los regadíos de aguas superficiales y tres veces mayor en 
el caso del número de puestos de trabajo generados (Tabla 5.5). Estos resultados 
parecen verse confirmados por otros tralxüos, como los de Dains y Pawar ( 1987) 
y Dhawan ( 1995). 

TABLA 5.5 

Comparación de los regadíos en Andalucía según el origen del agua 
(Vives, 2003) 

Indicador Agua supcrlicial Agua subterránea Total 

Superficie en regadío ( 101 ha) 
Producción total ( 106 €) 
Consumo medio (m3/ha/año) 
Productividad del agua (€/m3) 

Empico generado 1 (EAE/106 m3
) 

600 
1950 
7400 
0.42 

17 

210 810 
1800 3750 
4000 6500 
2.16 0.72 
58 25 

1 Empico anual equivalente. 

Existen varios factores para justificar la mayor eficiencia hidrológica, social y 
económica de los regadíos de aguas subterráneas (Llamas et al., 2001 ). Entre 
ellos, se destacan los siguientes: 

• Resistencia natural de los acuíferos a los períodos de sequía: esto elimina 
una incertidumbre importante a ojos del agricultor a la vez que potencia la 
inversión en mejores técnicas de regadío. Así el coste de obtención del agua 
subterránea es una pequeña fracción del valor de la cosecha garantizada. 

• Disponibilidad del agua: los suministros de aguas superficiales tienden a 
imponer a los regantes largos turnos de agua y demasiada incertidumbre. En 
contraste, la posesión de un pozo permite al agricultor la utilización del re
curso cuando lo requiere. 

• Asunción de todos los costes por parte del usuario: el usuario debe inver
tir de su propio patrimonio para perforar y mantener su pozo, a la vez que 
paga más o menos en relación al caudal extraído. Como resultado se esti
mula la utilización eficiente del recurso, así como la inversión en cultivos 
de mayor rendimiento. Lógicamente, esto también se cumple en el caso ele 
las aguas superficiales cuando existe un sistema de tarifas adecuado. Sin 
embargo, esto es excepcional incluso en economías avanzadas (OECD, 
1999). 

Otro importante beneficio derivado ele la explotación de aguas subterráneas es 
la transición social experimentada por los agricultores, particularmente en países 
en vías de desarrollo. Algunos autores, como Moench (2003), muestran que el re
gadío de aguas subterráneas constituye un importante y veloz catalizador para el 
progreso de sociedades agrícolas (a menudo analfabetas), a sociedades industria
les donde un amplio sector de la sociedad pertenece a una clase media cualificada. 
Esta transición social puede contribuir a la sostenibilidad en el uso del recurso: 
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durante la explotación intensiva los niveles sufren una bajada considerable, pero 
tienden a la recuperación una vez que la sociedad ha pasado de ser mayoritaria
mente agrícola a industrial. 

Por otra parte, el uso ele aguas subterráneas es, por su propia naturaleza, me
nos proclive a prácticas económicas corruptas que las graneles infraestructuras de 
aguas superficiales. Esto es debido fundamentalmente a la menor inversión re
querida y al mucho más breve período de construcción. 

Si bien los beneficios ele la generalización del uso intensivo del agua subte
rránea han sido considerables, la naturaleza caótica de este fenómeno ha dado lu
gar a diversos impactos (fundamentalmente ecológicos) en algunos lugares. Entre 
ellos cabe citar la bajada ele los niveles (es frecuente hoy día oír hablar del fenó
meno de la sobreexplotación de acuíferos), la degradación de la calidad del agua, 
la susceptibilidad a fenómenos de subsidencia, la interferencia con masas de agua 
superficiales y otros impactos ecológicos de diversa índole. 

Las implicaciones técnicas, sociales y éticas de dichos efectos a menudo im
plican conflictos entre desarrollo y medio ambiente, que serían demasiado com
plejos de analizar en un texto de estas características. Baste por tanto indicar 
que, en muchos casos, estos problemas surgen corno consecuencia de una ges
tión inadecuada, y su importancia real es a veces exagerada. Se remite por tanto 
a Llamas y Martínez-Santos (2004 ), que consideran dichas cuestiones en mayor 
detalle. 

5.4.3. Cálculo del coste del m3 de agua subterránea 

Se expone a continuación una metodología para el dlculo del precio del 111 3 

de agua subterránea desde el interior del pozo hasta el depósito de regulación. No 
se incluye el precio de la distribución, saneamiento y depuración porque puede 
ser muy variable y ha de ser considerado en cada caso concreto. 

La metodología está basada en el trabajo de Andolz ( 1972). Este trabajo destaca 
por la claridad en la exposición y por la sencillez de la metodología de cálculo. 

1. Factores que inciden en el precio del agua subterránea 

• Ejecución del pozo de captación. 

• Extracción del agua subterránea. 

• Transporte hasta el depósito de regulación. 

• Depósito de regulación. 

Gastos aparejados a cada factor 

• Gastos financieros (GF). 

• Gastos de explotación (GE). 
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Gastos totales para cada factor 

GT GF +GE 

Repercusión de cada factor en el precio del m 3 de agua 

Se obtiene dividiendo los gastos totales correspondientes a cada factor por el 
número de m3 extraídos en la unidad de tiempo considerada (generalmente un 
año, que suele ser la unidad ele tiempo empicada para medir los plazos de amor
tización y los intereses de los préstamos). 

2. Cálculo de la incidencia del pozo de captación 

• Inversión inicial: 
Trabajos previos (estudio hidrogeológico, sondeos, cte.) (T). 
Profundidad del pozo (P). 
Precio del metro lineal de pozo totalmente terminado (s). 

l=T+P·s 

• Gastos financieros anuales: 

J T p .. 1· 
GF= - · i + + 

2 g h 

i = interés anual del capital invertido. 
g = periodo de amortización de los trabajos previos (años). 
h = periodo de amortización del pozo (años). 

• Gastos de explotación anuales: 

GE= 111 + V 

m = gastos anuales de conservación y reparación. 
v = gastos anuales de vigilancia y control. 

• Incidencia del pozo: 

PZ = _I _ · (GF + GE) 
Q. t 

Q = caudal de explotación (rn3/h). 
t = horas de explotación anuales. 

3. Cálculo de la incidencia de la extracción de agua subterránea 

• Inversión inicial (/): 
Precio de bomba y motor (b). 
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Obra civil (e). 
Elementos eléctricos (d). 

l=b+c+d 

• Gastos financieros anuales: 

l b e d 
GF = · i + + + 

2 f g h 

i = interés anual del capital invertido. 
f = periodo de amortización de bomba y motor (afíos). 
g = periodo de amortización de la obra civil (afíos). 
h = periodo de amortización de los elementos eléctricos (afíos). 

• Gastos de explotación anuales: 

GE= 111 +V+ E 

m = gastos anuales de conservación y reparación. 
v = gastos anuales de vigilancia y control. 
E = coste ele la energía eléctrica. 

E= 
·t·z·e 0.736 

r 270 

Q =caudal de bombeo (m 3/h). 
t = tiempo de explotación anual (horas). 
z == altura manométrica. 
e= precio del kW/h. 
r = rendimiento bomba-motor. 

• Incidencia de la extracción: 

1 
EXT = -- · (GF + GE) 

Q·t 

Q = caudal ele explotación (m3/h). 
t = horas ele explotación anuales. 

4. Cálculo de la incidencia del transporte por tubería 

• Inversión inicial (/): 
Mecanismos hidráulicos (b ). 
Tubería instalada (e). 
Obra de fábrica (d). 

l=b+c+d 
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• Gastos financieros anuales: 

GF = !_ · i + b + _!!_ + d 
2 f g h 

i = interés anual del capital invertido. 
f = periodo de amortización de los mecanismos hidráulicos (años). 
g = periodo de amortización de la tubería (años). 
h = periodo de amortización ele la obra ele fábrica (años). 

• Gastos ele explotación anuales: 

GE= m + v 

111 = gastos anuales de conservación y reparación, 
v = gastos anuales de vigilancia y control. 

• Incidencia del transporte por tubería: 

TT = · (GF + GE) 
Q. t 

Q = caudal ele explotación (m3/h). 
t = horas de explotación anuales. 

5. Cálculo de la incidencia del depósito de regulación 
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• Inversión inicial (!): 
Mecanismos hidráulicos (b). 
Depósito totalmente terminado (e). 

l=b+c 

• Gastos financieros anuales: 

GF = !_ · i + b + e 
2 f g 

i = interés anual del capital invertido. 
f = periodo ele amortización ele los mecanismos hidráulicos (años). 
g = periodo ele amortización del depósito terminado (años). 

• Gastos ele explotación anuales: 

GE= 111 +V 

m = gastos anuales ele conservación y reparación. 
v = gastos anuales de vigilancia y control. 
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• Incidencia del depósito: 

DR = 
1 

· (GF +GE) 
Q. t 

Q = caudal de explotación (rn 3/h). 
t = horas de explotación anuales. 

6. Coste final 

CF = PZ + EXT + TT + DR 

El coste correspondiente a la distribución, saneamiento y depuración se debe 
añadir al coste final. 

EJEMPLO: Calcular el coste del m 3 de agua subterránea en las si
guientes condiciones: 

• Caudal de bombeo: 28 L/s. 
• Tiempo de bombeo: 5 950 horas/año. 
• Interés del capital para todos los conceptos: 13.5 % anual. 
• Coste de construcción del pozo: 70 000 €. 
• Plazo de amortización del pozo: 30 años. 
• Gastos de mantenimiento y vigilancia del pozo: 2 285 €/año. 
• Equipo de bombeo y montaje eléctrico: 30 050 €. 
• Plazo de amortización del equipo de bombeo y eléctrico: 10 años. 
• Mantenimiento y vigilancia del equipo de bombeo: 2 400 €/año. 
• Altura manométrica (elevación del agua): 110 m. 
• Precio kW/h: 0.11 €. 
• Rendimiento de la instalación: 0.7. 
• Inversión en transporte por tubería pozo-depósito: 21 000 €. 
• Plazo amortización del montaje de transporte por tubería: 30 años. 
• Vigilancia y control del transporte por tubería: 2 000 €. 
• Depósito de regulación: 27 000 €. 
• Plazo de amortización del depósito: 50 años. 
• Vigilancia y control depósito: 1 500 €. 

a) Incidencia en el coste del pozo de bombeo 

I = 70 000 € 

GF= 70000 . 0.135 + 70000 = 7058 € 
2 30 

GE= 2 285 € 
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PZ = . (7 058 + 2 285) = 0.015 €/m 3 

100.8. 5 950 

b) Incidencia de la extracción de agua subterránea 

I = 30 050 € 

GF = 30 050 . 0.135 + 30 050 = 5 033 € 
2 10 

E= 100.8. 5950. 110 · 0.11 . 0.736 = 28260_4 € 
0.7 270 

GE= 28 260.4 + 2 400 = 30 660 € 

EXT = 1 
. (5 033 + 30 660) = 0.059 €/m3 

100.8. 5 950 

e) Incidencia del transporte por tubería 

I = 21 000 € 

GF = 21 000 . 0.135 + 21 000 = 2 117.5 € 
2 30 

GE= 2 000 € 

TT = ---1-- . (2 117.5 + 2 000) = 0.007 €/m 3 

100.8. 5 950 

d) Incidencia del depósito de regulación 

I = 27 000 € 

GF = 27 000 . 0.135 + 27 000 = 2 362.5 € 
2 50 

GE= 1 500 € 

DR = . (2 362.5 + 1 500) = 0.0064 €/m3 

100.8. 5 950 

e) Coste final 

PZ + EXT + TT + DR = 0.015 + 0.059 + 0.007 + 0.006 = 0.087 €/m3 
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reales, anuncio de acontecimientos, etc. 

www.grou11dwate1:co111 
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www.pmwin.net 
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www. t hehwlrogeo/og ist. com 
La página del hidrogeólogo. 

www.11nep.org/DEWA/wllterlgro1111dwater 
Página de la Division of Early Warning ami Assessment (DEWA). 

www.usgs.gov 
Página del Servicio Geológico de Estados Unidos. En el índice alfabético buscar ground

water. 

www.uwsp.edu!vvatedporlllge!undrstndlindex.htm 
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Página de la Water Education Foundation. 

www.waterresources.ttu.edu 
Página del Water Resources Center. 

www.wef01g 
Página de la Water Environment Federation. 

www.wmo.ch/web-en/ 
Página de la Organización Meteorológica Mundial. 

www. worldwate1:01g 
Página de información general sobre el agua en el mundo. 

www. wrl. unsw. edu. au/g roundwate ¡/ 
Página del Water Research Laboratory UNSW. 

Organismos privados 

www.bossintl.com/html/ 
Empresa dedicada a la consultoría y al desarrollo y venta de software relacionado con las 

aguas subterráneas. 

www.ems-i.com 
Página de Environmental Modeling Systems, Inc. Distribuidor de software relacíonado 

con las aguas subterráneas. 

www.groundwatermodels.com 
Consultoría y venta de software en relación con las aguas subterráneas. 

www.modtech-gw.com/ 
Página de Hydrogeological Model Technology. 

www.groundwatersolutions.com 
Página de la Groundwater Solutions, Inc. (GSI). 

www.gwmodel.com 
Página de en Vision Environmental Education. 

www.micrr4em.com 
Página de venta de software en relación con las aguas subterráneas. 

www.rockware.com 
Empresa dedicada al software relacionado con las Ciencias de la Tierra. 
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-· 
www. se i e 111 iji csofi 1w1 reg mu p. con 1 

Empresa dedicada al desarrollo y venta de software relacionado con las aguas subte
rráneas. 

www. si rea111 I ineg wa. com 
Página de venta de software en relación con las aguas subterráneas. 

www. wat e rloohydrogeolog ic. com 
Empresa de desarrollo de software, de consultoría y de formación en ternas relacionados 

con las aguas subterráneas. 

277 



ANEXOS 

279 



-ce -l.. 
-s 
r:: 
'º '() 
r:: 
:::s -(tl 
(l.) 

"C 
(/) 
(l.) 
l.. 

o 
~ 

o 
>< 
(l.) 
r:: 

<( 

00 

"' o 
o o 

-- - --------------------------

~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~ ooooooooooooooooocooooooooooooooo 
000000000000000000000000000000000 

ººººººººººººººººººººººººººººººººº cicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicioo 

rr, rr, ,.-, rr, ,.,.., rr-¡ rr--, <'"'• rr¡ rr-·, rr, ('.-, rr, rr-, cr; rr~ ,..-, r-<", rr¡ ,.....-, rr, rr, rr, rr, rr, r<'"¡ <"''• r,-., r 1 OC ¡--. '.O r J 
r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1rlrlrlrlrlrtr1r1r1r1rtrlrlrlr1r1-o--o 
r1r1r1r1rtr1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1-oo 

ºººººººººººººººººººººººººººººººººº ddddddddddddddddddddddddddddddddddc 

-rr, 

~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~-~~~~88 
r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1r1---000 
cicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicicio 

•---r r-. •r, 1.__ ,..-, r-- '-O <:..-, o 
~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~~ =~~~=~~-reo 
-: -: -: -: -: -: -: -: -: -: -: -: --: -: -: -: -: -: -: -: -: -: -: -: e=; C::: ~ •r! <:,...! 0! -: C::: e; e; 
--------------------------ococooooc 

1..._--i-'° - •n °' '-O ¡--. rr, o 
•n •r, •r, •r, •r; •r1 ir, •r1 •r¡ ir, •r, •r, ir; 1r, •r, •n •r, •r; •r¡ •r, •r, •r¡ rl '-O O"\ - O"'. rl - oc O ..-i- o o 
'0 •r~ ''! •r~ ''! '': '': •r~ •r! '0 •r: •r? •r: •r! '0 •r~ ''! •q '0 ir! •r! •r~ •r: -t: cr! cr! o; '.t::: -t: 0 ! 0 ! C:: q q 
--------------------------000000000 

_,_ 
•r,'-0-rr,oo--ro 

cr, rr, rr, rr, rr·, rr', rr'i rr, rr, <:<""i r,.-> rr, rr, cr, rr> cr> r-r·, 0"", rr, cr, cr-, 00 r l •r¡ O> '-O - '-D rr, O - -T O O 
r·! r ! r ! 0 ! r· ! r ! 0 ! r· ! r ! 0 ! r ! r ! r- ! r ! r ! r ! r ! r·! r- ! r- ! r- ! -: q OC: '.t::: '0 --: '.t::: -t: rr! 0 ! C::: C::: q 
01rtr1r1r1r1r-1r1r1r1r1r1r1r10101r101r1r101r1r1----oooooooo 

oo-,-
rr, C/.) OC O"\ r.-, O 

---------------- =~~~~=~--r~~~~o-~oo •r: '0 •r~ •r: •r: •r~ •r-: ''! '': ''! '': •r~ '0 ''! •r~ "! ''! -1: -t: r~ r ! o; -t: -: o; t---; -: ~ -t: ",.....! r ! q c; q 
r-r, rr, rr, cr, rr- 1 r.-, r,...-., rr¡ rr, rri rr, cr, cr, rr; cr, cr-, rr, rr, rr, rr--, r-r, rl rl 01 - - - O O O O O O O O 

co ..,,..t 
Or<",00'\0'\rGO 

•n •n •n 1r, ''' •.r, ''' •r, •n •n ir, •n •n •r,-¡ r.-, - 01 oo co - -t rG -e rl o •n - - --ro O oc oc co oc oc co oc co oc oo co oo oo oo oo oo ¡--. -i- - O"\ oc r1 '-O rl oo r-1 r--- "'i rG r-1 o o o 
-J: -1= -¡: -¡: -f 4: -~ -¡'.-¡'. -~ 4: -f -f 4: -f -f -o-f -f -f ,...-; cr; r-r; ri 0i 01 _: _: ci ci ci ci ci ci ci O 

='Cj-
-"'100'\Q'\r<jO 

O'\ O'- O'\ G"\ G"\ O'\ G"\ O'\ G"\ O-.. G"\ °' °' ¡--. •r, - oc O'\ co O"\ co 1r; r-- - - rl O''' - - -:t O O 
r-! r-! r! r-! 0! r\ r! ("'! r! r! ("'! 0! 0! r-! 0! 0! o; '0 r<""! c; oc; r-! '.e: r-! q oc; 0! 1; -t: e~ ("'l q q q 
•n •r-, •n •r; •r• •n •r-, •n •r-, •n •n 1r¡ 1r-, 1r, in •n --r --r -¡- -t· cr, rr, 01 r1 01 - - o o o o o o o o 

='"1-
01 ..-;- o °' °' '"" o 1·- t.___ 1---- t.___,..._¡-.... r--. 1-.... ¡-.... 1--- 1--- '-O r- 0 , r- °' - 4- -¡- - •n 1r, - '-O r-- r-1 r-1 rl O •r, - - -t- o o 

oc; oc; oc; oc; oc; oc; oc; oc; oc; oc; oc; oc; oc; 1---; -q '.t::: 0! r---: --:t; -: o; r'"': -q r ! c; oc; 0! i---: -;: rr--! r-! q q e; 
•n •r, •r, •r-, •r¡ in •n •r, •r. ir-, •n •n •n •n •n •r, •r, --r ...,-t· -1· cr, r.-, rl r-1 rt - - o o o o o o o o 

OO'Cf-
rl"'"t-00'\0'\Cr.O 

¡--. 1-.... r-- 1---- 1..._ r--- 1--- r-- ¡·-e--. r--- rl •r, ¡----... - 1-~ •n •r¡ oo - o--;- t.__ oc r-1 - r-l o •n - - ..-¡-o o 
'-0'-D'-D '°'°'°-O'°'°'°'°'°..-¡- r-1 - 0--4· co --;- r-1 00"",'-0 r-1 ooor-1 r- -1· rr, rl 00 o 
'-O '-D -c--000 0 0000 0 000 .,; ,,;~;=-;: -f ..-f rr~ri ri r·I _: _:c::ic::i c::icici ci c::i O 

00 --i-
r-1 --r °'°"' ("r'¡ o 

'-O '-O '-O -O '.Q ._r:; '-O r<"', ce .- -¡- - 00 rr1 rr-, O'\ ("' 1 rr, •n r,...-., 1r, oc G"\ rr, rr, rr, O ir-, .- - -¡- O O 
O O O O O O O O G"\ G"\ 00 •r, O '.O --i- r-1 •n 0-, in r-1 O rr, '-O r-l O O O l._ -:t rr¡ r-l O O O 
oO oO oO oO oO oO oO oO ¡---.: t< ¡-..'. t--.'. ¡--.'. 0 0 0 •ri -f ~ -i -i cr; r- i r-i r i ri r i ci ci ci ci ci ci ci O 

=---i
r-1 --r - °' 0-, ("<'¡o 

~~~~q~~5~~--¡-~~=~~~~~~3~~~~~~~~~~388 
O: O: d. d. O: d. d. O: o6 o6 o6 r-: t---.'. 0 0 0 iri--;'. ...,,: -i 4: rr: ri 0i ri ri 0i ci ci ci ci ci ci ci O 

ce ~r 
ri-;--o-,c;-,r.-,o 

O'\ o-, 00 1--. --r oc°'°'¡-----.. oo '-O - rl rr, r-1 cr, ...,-¡- -:t '-D-;- •n 00 O O O O O •n .- ...- --r O O 
oo oc oo oc oo oo in - co '-O --¡- oc r l co 1r, rr¡ '-O G"\ •r, r-l O rr-¡ '-O rr, rr·, rG rr-¡ 1----. -;- ,...--, c- 1 O O O 
d. d. d. d. d. d. O: O: c;j o6 o6 t---.'. ¡--.'. 0 0 0 •ri--;'. "'.!: ..,-t ..,-t r...-: c-i r-i ("'¡ ri r-i ci ci ci ci ci ci ci o 

=-et 
r-1 "'T .- c;-, O'\ cr, O 

•r, •r¡ r-1 rr,-:¡- rl rr, •n "4" -..e~,.-¡- •n oc O O O O O ir, - - "'TO O 
•n •r¡ --r--¡- cr, r-1 oc rr, ¡-.•no-, r-l oo •r, rr, -O O-.. •n rl o,...-, '-.O rr, ,...-, rG rG 1-----.. ._,,. cr1 r-l O O O 
S ~ S ~SS O: d.°' 00 oO 1--.'. t--'. 0 0 0 •ri _,.: _,.: ....,f -;: cri ri r-i r-i r-i ri ci c::i ci c::i ci c::i ci o 

='"lrl-:t-0-.0'\r ..... ,o 
•n oo - °' r-1 ..-¡- -::1· •n rr, 7 •r, ..-¡- '° --i- •n oc o o o o o •n - - .,,.¡- o o 

rr', r-1 - o-, e-.. '.Q - ..,.,.¡-O co tri O-, ("'I CO •r, rr-¡ '-O G"\ •r, r1 O rr¡ '-O rr, rr, cr, rr, l.__-¡- r-r, r-l O O O 
:::: ::.: _; S ~~SO: d.. 00 oO 1--'. 1--'. 0 0 0 ir: -f ....,f _,.: -f cr; r-i ri ri r-i r-i ci ci c::i c::i c::i c::i ci O 

co -;
rl ..,-¡- - °' G"\ rG O 

r-l rr, ..,.,.¡- r-1--i- --;- ..,.,.¡- •r, rr-, --r •n --r '-O --r •r-,co rr,01 C-l 01r¡ - - "4" 00 
¡..._.-'-O r.-, co r-l •r, -ce '-00"\ r-1 co •ncr, '°°' •r,rl O r'"'l'-Drr- OOOrl ¡-....-¡- rGr-l 000 
:J ~ =:::: =SS O: O-: 00 00 1---.'. r--'. 0 0 0 1ri -t -t -i _,.: rr: ri ri r-i _; _ _:; ci ci ci ci ci c::i c::i o 

("'l-T-000 
o o o o - r-1 --r '° 00 o o o o o o o o o - rl ..,,.¡-'-O oc 
00 000 00 OC 00 000- <-l ""'Í" '-COC 
o o o o o o o o o o o o o o o o o o o - r-l "4" '° 00 
0===0=000==0=====0000000-~~~= 

o c::i ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci ci c::i ci ci ci ci ci ci - r-1 -¡- '° oc 

.::: 

CIJ 
e: 
·a. 
E 
$. 
E 
o 

"" 

281 



Anexo 2A: Valores de la función W(uA, n para acuíferos 
libres 

1/UA r=o.001 1'=0.01 1'=0.06 1'=0.2 f'=0.6 r=LO 1'=2.0 f'=4.0 1'=6.0 

4.0XJO 1 0.0248 0.024J 0.023 0.02J4 O.OJ88 O.OJ7 O.OJ38 0.00933 0.00639 

8.0 X J() 1 O.J45 O.J4 O.J3J O.J J9 0.0988 0.0849 0.0603 0.03J7 O.OJ74 

J.4 X JOº 0.358 0.345 0.3J8 0.279 0.2J7 O.J75 O. J 07 0.0445 0.02JO 

2.4 X JOº 0.662 0.633 0.57 0.483 0.343 0.256 O.J33 0.0476 0.02J4 

4.0 X JOº J.02 0.963 0.849 0.688 0.438 0.300 O.J40 0.0478 0.02J5 

8.0 X 10º 1.57 J.46 1.23 0.9J8 0.497 0.3J7 0.J4J 0.0478 0.02J5 

J.4x J0 1 2.05 1.88 J.5J J.03 0.507 0.3J7 0.J4J 0.0478 0.02J5 

2.4x J0 1 2.52 2.27 1.73 J.07 0.507 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

4.0 X 101 2.97 2.6J 1.85 J.08 0.507 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

8.0 X 10 1 3.56 3.00 1.92 J .08 0.507 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

J.4 X J () 2 4.01 3.23 1.93 J .08 0.507 0.3J7 0.14J 0.0478 0.02J5 

2.4x J02 4.42 3.37 J .94 1.08 0.507 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

4.0 X 102 4.77 3.43 J .94 1.08 0.507 0.3J7 O.J41 0.0478 0.0215 

8.0 X 102 5.16 3.45 1.94 1.08 0.507 0.317 0.141 0.0478 0.02J5 

J.4 X J 01 5.4 3.46 1.94 J.08 0.507 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

2.4 X J 03 5.54 3.46 1.94 J.08 0.507 0.3J7 O.J41 0.0478 0.02J5 

4.0x J01 5.59 3.46 1.94 J.08 0.507 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

8.0 X J01 5.62 3.46 1.94 J.08 0.507 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

1.4 X J 04 5.62 3.46 1.94 J.08 0.5()7 0.3J7 O.J4J 0.0478 0.02J5 

De: Fctter, C. W. ( 1994 ). «Applicd Hydrogcology» McMillan, Ncw York. 691 p. 
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Anexo 2B: Valores de la función W(uB, n para acuíferos 
libres 

1/uu r = 0.001 r = 0.01 r = 0.06 r = 0.2 r = o.6 r = 1.0 r = 2.0 r = 4.0 r- 6.o 

4.0 X 10 1 5.62 3.46 1.94 1.09 0.508 0.318 0.142 0.0479 0.0215 

8.0 X J0·1 5.62 3.46 1.94 1.09 0.508 0.318 0.142 0.0480 0.0216 

1.4 X 10 1 5.62 3.46 1.94 1.09 0.508 0.318 0.142 0.0481 0.0217 

2.4 X J () 3 5.62 3.46 1.94 1.09 0.508 0.318 0.142 0.0484 0.0219 

4.0 X 10<\ 5.62 3.46 1.94 1.09 0.508 0.318 0.142 0.0488 0.0221 

8.0 X IO' 5.62 3.46 1.94 1.09 0.509 0.319 0.143 0.0496 0.0228 

1.4 X ] 0 2 5.62 3.46 1.94 1.09 0.510 0.321 0.145 0.0509 0.0239 

2.4x 10 2 5.62 3.46 1.94 1.09 0.512 0.323 0.147 0.0532 0.0257 

4.0x 10 2 5.62 3.46 1.94 1.09 0.516 0.327 0.152 0.0568 0.0286 

8.0 X J () 2 5.62 3.46 1.94 1.09 0.524 0.337 0.162 0.0661 0.0362 

1.4 X 10 1 5.62 3.46 1.94 1.10 0.537 (J.350 0.178 0.0806 0.0486 

2.4x 10 1 5.62 3.46 1.95 1.1 1 0.557 0.374 0.205 0.106 0.0714 

4.0 X ](} 1 5.62 3.46 1.96 1.13 0.589 0.412 0.248 0.149 o. 113 

8.0 X ] () 1 5.62 3.46 1.98 1.18 0.667 0.506 0.357 0.266 0.231 

1.4 X JOº 5.63 3.47 2.01 1.24 0.780 0.642 0.517 0.445 0.419 

2.4 X J(}° 5.63 3.49 2.06 1.35 0.954 0.850 0.763 0.718 0.703 

4.0 X 1011 5.63 3.51 2. 13 1.50 1.20 1.13 1.08 1.06 1.05 

8.0 X 10º 5.64 3.56 2.31 1.85 1.68 1.65 1.63 1.63 1.63 

1.4 X 10 1 5.65 3.63 2.55 2.23 2.15 2.14 2.14 2.14 2.14 

2.4 X 10 1 5.67 3.74 2.86 2.68 2.65 2.65 2.64 2.64 2.64 

4.0 X ]()1 5.70 3.90 3.24 3.15 3.14 3.14 3. 14 3.14 3.14 

8.0 X 10 1 5.76 4.22 3.85 3.82 3.82 3.82 3.82 3.82 3.82 

1.4 X ] 02 5.85 4.58 4.38 4.37 4.37 4.37 4.:n 4.37 4.37 

2.4x 102 5.99 5.00 4.91 4.91 4.91 4.91 4.91 4.91 4.91 

4.0x 102 6.16 5.46 5.42 5.42 5.42 5.42 5.42 5.42 5.42 

8.0x 102 6.47 6. 11 6.11 6.11 6.11 6.11 6.11 6.11 6.11 

1.4 X 103 6.67 6.67 6.67 6.67 6.67 6.67 6.67 6.67 6.67 

2.4x 103 7.21 7.21 7.21 7.21 7.21 7.21 7.21 7.21 7.21 

4.0x 103 7.72 7.72 7.72 7.72 7.72 7.72 7.72 7.72 7.72 

8.0 x 103 8.41 8.41 8.41 8.41 8.41 8.41 8.41 8.41 8.41 

1.4 X 104 8.97 8.97 8.97 8.97 8.97 8.97 8.97 8.97 8.97 

2.4x 1Ct1 9.51 9.51 9.51 9.51 9.51 9.51 9.51 9.51 9.51 

4.0 X 104 19.4 19.4 19.4 19.4 19.4 19.4 19.4 19.4 19.4 

De: Fctlcr, C.W. ( 1994). «Applicd Hydrogcology» McMillan, Ncw York. 691 p. 
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Anexo 3: Valores de la función Fh1, u) para distintos 
valores de ri y µ 

11 = Tt/r2
, p = 10-6 p = 10-7 p = 10-8 p = 10-9 p = 10-10 

0.001 0.9994 0.9996 0.9996 0.9997 0.9997 

0.002 0.9989 0.9992 0.9993 0.9994 0.9995 

0.004 0.9980 0.9985 0.9987 0.9989 0.9991 

0.006 0.9972 0.9978 0.9982 0.9984 0.9986 

0.008 0.9964 0.9971 0.9976 0.9980 0.9982 

0.01 0.9956 0.9965 0.9971 0.9975 0.9978 

0.02 0.9919 0.9934 0.9944 0.9952 0.9958 

0.04 0.9848 0.9875 0.9894 0.9908 0.9919 

0.06 0.9782 0.9819 0.9846 0.9866 0.9881 

0.08 0.9718 0.9765 0.9799 0.9824 0.9844 

0.1 0.9655 0.9712 0.9753 0.9784 0.9807 

0.2 0.9361 0.9459 0.9532 0.9587 0.9631 

0.4 0.8828 0.8995 0.9122 0.9220 0.9298 

0.6 0.8345 0.8569 0.8741 0.8875 0.8984 

0.8 0.7901 0.8173 0.8383 0.8550 0.8686 

1 0.7489 0.7801 0.8045 0.8240 0.8401 

2 0.5800 0.6235 0.6591 0.6889 0.7139 

3 0.4554 0.5033 0.5442 0.5792 0.6096 

4 0.3613 0.4093 0.4517 0.4891 0.5222 

5 0.2893 0.3351 0.3768 0.4146 0.4487 

6 0.2337 0.2759 0.3157 0.3525 0.3865 

7 0.1903 0.2285 0.2655 0.3007 0.3337 

8 0.1562 0.1903 0.2243 0.2573 0.2888 

9 0.1292 0.1594 0.1902 0.2208 0.2505 

10 0.1078 0.1343 0.1620 0.1900 0.2178 

20 0.0272 0.03343 0.04129 0.05071 0.06149 

30 0.01286 0.01448 0.01667 0.01956 0.02320 

40 0.008337 0.008898 0.009637 0.010620 0.011900 

50 0.006209 0.006470 0.006789 0.007192 0.007709 

60 0.004961 0.005111 0.005283 0.005487 0.005735 

80 0.003547 0.003617 0.003691 0.003773 0.003863 

100 0.002763 0.002803 0.002845 0.002890 0.002938 

200 0.001313 0.001322 0.001330 0.001339 0.001348 

De: Papadopulos, l.; Brcdehocft, J. y Cooper, H. ( 1973). «On thc analysis of slug test data». Water 
Rcsourccs Rescarch, 9: 1087-89. 
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