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1, INTRODUCCION

El presente apunte corresponde al tema "Uso de IsGtopos Ambientales en
el Estudio de la Zona No Saturada“, incluido en el "Curso Regional Avanzado Sobre
el Uso de Técnicas Isotdpicas en Hidrologia", evento organizado por el Organismo -

Internacional de Energia Atdmica (OIEA-Viena) y la Comisidn Chilena de Energia Nu-
clear (CCHEN).

Resul ta impor?ante destacar que el tema que se presenta es abordado des
de aquellos aspectos que interezan particularmente a 1a Ingenieria Hidroldgica.

Ffente a un problema determinado, ésta puede recurrir a diversas técnicas de andli-
$1s ¥ soluciodn.

Los problemas cldsicos de estudio en la zona no saturada del suelo, co-
rresponden a ta determinacion del flujo de humedad, en especial la infiltracién vy
la evaporacidn del agua subterrdnea dentro del perfil de suelo. E1 uso de isétopos

ambientales constituye una de las técnicas que han probado ser de gran utilidad en
esta area.

Considerando lo anteriormente expuesto, el objetivo del Apunte es pre -
sentar el uso de técnicas isotdpicas en la sofucién de problemas de cuantificacidn
de flujos de infiltracidn y evaporacion (Capitulo 4). No obstante, se ha estimado
necesario entregar previamente algunas nociones sobre las bases conceptuales utili
zadas por las técnicas tradicionales de fisica de suelos y de hidrdulica en medios

permeables no saturados (Capitulo 2), asi como una descripcidn cualitativa de 1los
procesos estudiados (Capitulo 3).



2. Teoria Fisica MacroscOpica de Flujo: Enfogque Clasico.

e O e

Las teorias que describen el transporte de humedad en medios permeables pue
den ser clasificadas (Raats y Klute, 1969) como: molecular, microscopicas y ma -
croscopica. El enfoque molecular es utilizado para el andalisis de la absorcidn
(adsorption) sobre superficies. En el enfoque microscopico, cada fase de un me-
dio permeable es analizada separadamente, estando su principal dificultad prdacti-
ca en la compleja geometria que presentan las fases de 10s sistemas reales.

En el enfoque macroscOpico el medio permeable es analizado como una mezcla
homogénea, presentando las 2 siguientes ventajas principales:

a) Los modelos fisico-matematicos macroscépicos pueden ser representados  por
medio de ecuaciones diferenciales, las cuales pueden ser resueltas por méto
dos analiticos o numéricos.

b) La gran mayoria de las mediciones que se efectdan tradicionalmente, son e-
fectuadas en el nivel macroscopico (por ejemplo: tensidmetros, termocuplas
de suelo, contenido de humedad, etc.).

En el presente apunte de estudio se utiliza un enfoque o escala de analisis
macroscépica.

En un medio permeable, el movimiento del agua puede darse en dos formas ge-
nerales:

i) Transferencia de agua en el suelo no saturado, es decir, movimiento de agua
en la zona de aereacibdn, y

ii) Movimiento de agua en la zona saturada.

2.1. FLUJO DE HUMEDAD.

Un medic permeable no saturado corresponde a una mezcla de 3 fases: sOlida,
liquida y gaseosa. La matriz sélida es tradicionalmente asumida inerte fisica y
quimicamente, dejando fuera del analisis complicaciones adicionales tales como co
loides deformables o matriz soluble en el fluido que se desplaza a través de ella.
El movimiento del agua o humedad en el suelo no saturado puede presentarse en dos
fases : vapor o liquido; respondiendo a diversos gradientes que inducen el movi-
miento,tales como: gradientes de presion o succidn, gradientes de temperatura,
gradientes osméticos, efecto de la gravedad y cambios en la temperatura del suelo.

2.1.1. Flujo 1T1quido bajo gradientes de succidn matrica.

E1 movimiento de humedad en 1a fase 1iquida en respuesta a gradientes de
presion ha sido establecido por Darcy en 1856 -para un medio saturado, isotermal



y de concentracion constante de sustancias disueltas- y extendida por E. Bucking
ham (1907)para suelos no saturados bajo gradientes de potencial mdtrico, teoria
posteriormente examinada por L. A. Richards (1931). En lo fundamental, esta ex-
tensidon a flujo no saturado consiste en asumir que 1a conductividad hidrdulica o

permeabilidad K definida por Darcy es ahora una funcidén de la altura de succidn o
potencial mdtrico (£); es decir K = K(¥); por lo que:

q = lK(P) .Vz

Donde, q es el flujo de humedad 17guida y V¢ es el gradiente dg potencial
que incluye las componentes gravitacional (z) y de succidn métrica (&)

%

NOTA: tn general, el potencial de presién negativo es el resultado del efecto
combinado de dos mecanismos: capilaridad y absorcidn; los cuales se pre-
sentan en un estado de equilibrio interno, de tal forma que uno no puede ser modi-
ficado sin afectar al otro. Por estos motivos, se denomina potencial matrico ( o
succidn mdtrica, si se desea, 0 presion negativa) al efecto total resy]-

tante de 1a afinidad del agua a la matriz de suelo, incluyendo conjuntamente sus
poros y la superficie de las particulas.

"Adsorbed” water

¢ | “Capillary™®
water

\ Fig. 1. El agua en la zona no satura
da esta sometida a capilaridad y ab -
sorcion, cuyo efecto combinado produ-
2 ce la succidn méatrica.




Esta expresidon es dificil de aplicar en procesos pricticos que involucran hu
medecimiento y drenaje, ya que la funcion K(§) es altamente histerética. Sin em -
bargo, la conductividad hidrdulica relacionada con la humedad volumétrica K(B8) -o
con el grado de saturacidn K(s)-se ve afectada por la histéresis en mucho menor

grado que K(#). Entonces, la ley de Darcy para sueios no saturados puede ser
planteada:

q = -K(§).Vd
la cual, sin embargo, deja aln pendiente el prohlema de la histéresis entre # y @

Para obtener la ecuacidn general de flujo, se aplica el principio de continuidad:

20 . g,

=t q

-V {KU”)'W] =V-{K(¢)-V (F/-z)]

Como VZ es cero para el flujo horizontal e igual a la unidad para el flu
Jo vertical, la ecuacidon anterior se puede reescribir:

28 . _u. vl + 2
T V(K(V)VPJ ﬁ

Aplicando la regla de 1a cadena para expandir las derivadas y dejar las ex-

presiones en funcidn de la humedad volumétrica (f) e induciendo el concepto de Di
fusividad Hidrdulica D (6), se obtiene:

28 X, dk(8) 28
So VDOV + e 28

¢.1.2. Efecto de los solutos sobre el flujo 1iquido.

Existe suficiente evidencia experimental para afirmar que los gradientes
de potencial osmOtico pueden inducir un flujo de agua a través de una membrana se
mipermeable (selectiva), 1a cual actla restringiendo el paso de las moléculas o
iones del soluto. Entonces, si la matriz de suelo puede restringir el paso de di
ferentes solutos (en su movimiento relativo con la humedad liquida que actGa como
solvente), el suelo actuaria de igual forma que una membrana semipermeable.

S1 el paso de Tos solutos es completamente impedida por la matriz sélida,
la diferencia de potencial osmético produce un flujo 1iquido equivalente al causa-
do por un gradiente de potencial mdtrico de igual magnitud:

q = -kpVg - L, VT

donde, 17 : potencial osmético, definido como



W = R L“[H5 (= y cRT)

Vv

R constante universal de los gases
T temperatura absoluta
V volumen molar de agua
p : presidon de vapor de la solucidn
Po : presidn de vapor del agua pura
C : concentracidén de sales
y coeficiente osmotico del soluto.
LPD . coeficiente que relaciona el flujo de agua con los gradientes de presién
osmoticos

P9

A : densidad de la solucidn
g : aceleracidn de gravedad

Sin embargo, no es realista asumir que la matriz de suelo es absolutamen
te impermeable a los solutos,Considerando que el suelo ejerce una restriccidn par
cial, el coeficiente LPD es modificado en la siguiente forma:

- FD'K(y/)

r 9
donde F.es un factor de eficiencia osmética, o coeficiente de refleccidn, el cual
representa una fraccion de selectividad de 1a membrana. Un valor unitario indica

una selectividad total; es decir, permeable al solvente pero impermeable a 10s so-

lutos. Un valor igual a cero representa a una membrana permeable a los solutos y
al solvente.

Lpp

Antecedentes experimentales (Letey, Kemper y Noonan, 1969) muestran que
en las cercanias de la saturacidn (succiones menores que 0,5 bar) el flujo de agua
producida por gradientes osmdticos es generalmente menor al 4% (F menor a 0,04)
del flujo de agua originada por gradientes de potencial midtrico de igual magnitud.
ta conclusidon es que, para propdsitos prdcticos, el flujo de agua producida por
gradientes osmoticos puede ser despreciado cuando el suelo presenta un nivel de hu
medad cercano a la saturacién {succiones bajas). |

Para succiones altas (es decir, cuando el suelo se encuentra muy seco) y comparado
con 10s gradientes de potencial matrico, 10s gradientes de potencial osmdtico se
vuelven importante en producir flujo de humedad. Sin embargo bajo estas condicio-

nes de sequedad, ninguna fuerza (o potencial) es efectiva en producir un flujo de
agua significativo.

2.1.3.  Flujo de humedad producido por gradientes de temperatura.

Las variaciones de temperatura en la superficie del terreno induce gradien



tes de temperatura en las capas superiores del suelo, activandose alqunos mecanis-
mos que pueden producir un flujo de humedad. Nerpin y Globus (1969) identifican
los siguientes mecanismos de transferencia termal de humedad:

a) Conveccidon del vapor. Las diferencias de densidades entre el aire frio y ca
1iente induce un flujo convectivo de vapor de agua.

b) Difusidn del vapor. Cuando el contenido de humedad es mayor que el corres -

pondiente al punto de marchitez, 1a humedad relativa del vapor contenido
en el suelo es aproximadamente igual a la unidad. Entonces, la presidn parcial -
del vapor de agua queda determinada principalmente por la temperatura, por 1o que
los gradientes de temperatura inducen una difusién del vapor en la d1rECC1on de
las temperaturas mas bajas.

c) Deslizamiento termal del vapor. En poros con una radio aproximadamente 1i-

gual a una molécula de vapor de agua (~ 10™ cm), puede presentarse un desli
zamiento termal del vapor, resultando en una transferencia de humedad en la direc-
cion de las mayores temperaturas. No obstante, este proceso no es importante por-
que normalmente 105 micro-capilares no son suficientemente largos y también porque
los poros mds finos son los Gltimos en desprender agua.

d) Termocapilaridad. Los gradientes de temperatura estdn acompanados por gra-

dientes de la tensidén superficial en 1a interfase agua-aire. La existencia
de este Gltimo gradiente puede producir dos tipos de flujo de la fase i1iquida por
termocapilaridad: i) originado por variacion de la presion capilar y ii) origina-
do por gradientes de 1a tensidon superficial.

e) Transferencia 1iquida inducida por el cambio de volumen de las burbujas de

aire contenidas en los poros, 10 cual es producido por variaciones de tempe-
ratura.

f) Autodifusion térmica de la fase liquida, en direccidn a las zonas de menores
temperaturas.

g) Termo-osmosis de la fase 1iquida.

h) En suelos parcialmente saturados, la humedad transferida termalmente pasa a
través de zonas ocupadas tanto por 1iquido como por aire. Durante este pro-
ceso de transferencia, ocurren multiples ciclos de evaporacidn-condensacidn y ellos
se ven acompafiados también por movimiento capilar en forma de cuha y de 1a&mina. Es-
te mecanismo ha sido analizado por Philip y de Vries (1957), quienes fueron los pri
meros en observar que 10s gradientes de temperatura en el agua puede ser mayor que
los gradientes de temperatura en el medio. Ambos factores combinados pueden aumen-
tar considerablemente la velocidad de este flujo de humedad (vapor-liquido) en se-

rie-paralelo, de forma tal que puede ser 7-8 veces mayor que el flujo por simple di
fusion de vapor.

De todos los mecanismos enunciados de transferencia termal de humedad, el me-
canismo (h) -estudiado por Philip y de Vries- tiene una importancia predominante.

Despreciando el efecto de 1os gradientes osmoticos, las ecuaciones resultan -
tes que describen el movimiento de humedad bajo gradientes combinados de humedad y
temperatura (Philip y Vries, 1957; y De Vries, 1958), son:



Flujo 1igquido:

=

B oo -D,V8 - D VT - K(8) &

Lo
Flujo gaseoso:
__i"’_. = -DQV'VG - DTV‘VT
(s
Flujo total de humedad = ¥, %
s s
Por continuidad (De Vries, 1958):
— N - _T
1 ‘Dev /Dv agﬁ + (‘S - Qﬁ) hﬂ aT —
. | = —
o ¥ Dypm /OL”J ot \ ﬁ-’ / o
O K(6)
= . : +
V(D,V4) + V(D VT) + S5—
donde, D9 = DQR + Dﬁv
I
DTE : difusividad termal del liquido
DTV . difusividad termal del vapor
DQR difusividad isotermal del liquido
Dg : difusividad isotermal del vapor
v
4 > 9, flujos de humedad 1iquida y gaseosa respectivamente
(gr/cm2/seq).
9; :  humedad volumétrica 1iquida
/A, ¢ densidad del agua 17quida.
8, . humedad volumétrica gaseonsa en el medio
!/a '+ densidad del vapor de agua (= h A)



Datm

Patm

= -~ A

Factor de tortuosidad para difusidon de gases en el suelo.
porosidad del medio permeable

umedad relativa; h = exp [ g¥/R]

d s/ dT

densidad del vapor de agua saturado.

coeficiente de difusion molecular del vapor de aqua en el
aire, cm2/s 1,394

Dy = 0,22?2[('1"* 273)/2‘?3] - ?6/ Patm

presion atomosférica en la zona en estudio, cm. Hg

factor de flujo de masa

Y = Patm / | Patm -h-/Q - R (T+273) / Mw]

constante universal de los gases
temperatura
peso molecular del aqua



- Flujo de humedad:

D, = K(B)-X- ¥ , difusividad termal del 17quido

[”{: coef1c1ente de temperatura de la tensidn superficial del
agua, °C? (=1,05 x 10° a 20 °C)]

0, = f- Datm¥-B-h-(VT), /AVT , difusividad termal del vapor
v
DB = K(9)-99//99£ , difusividad isotermal del liquido
?
D9 = ol @ Datm'})-g-ﬂ,*(ay/ 28, ) / /2, RT , difusividad isotermal
v del vapor (con a= contenido volumérico de aire = S -§, )

2.1.4. Transferencia simultdnea de humedad y calor en medios permeables no satu-
rados

Los flujos de agua y de energia termal en el suelo son fendmenos interac-
tivos: el uno conlleva al otro. De acuerdo a lo analizado en el punto anterior,
10s gradientes de temperatura afectan el potencial de humedad induciendo movimien
to en las fases liquida y vapor. Reciprocamente, los gradientes de humedad indu-
cen el movimiento de aqua, la cual transporta calor. Entonces, la ocurrencia si-

multanea de gradientes de temperatura y humedad en el suelo no saturado produce
un transporte combinado de humedad y calor.

La transferencia simultanea de humedad y calor puede generalmente ser ig-
norada en 10s casos extremos: suelo en las cercanias de la saturacifn y muy se-
cos. En los primeros, la influencia de los gradientes de temperatura en el flujo
de humedad liquida es pequefio comparado con la influencia de los gradientes de hu
medad. En suelos muy secos, el movimiento de calor no puede producir un signifi-
cativo flujo de humedad (ningln potencial puede producirlo).

De acuerdo a Philip y de Vries (1957) y De Vries (1958), las ecuaciones

diferenciales generales que describen el flujo de humedad en un medio permeable
bajo gradientes combinados de humedad y temperatura son:

=-D, VG - D VT - k(b k

|l

en régimen transiente:

{ D¢ /% | 891 ’(5'91) h /3 | oT

e —0— -

+ — e —————
¥ Dgmy /% ) DY L S X

L

(9
= VDV + Vo, Vn - %KZJ
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Similarmente, 1as ecuaciones de transferencia de calor son:

~ densidad de flujo de calor (qp) :

ap = “ANT+ Lgy + Cp (T-T))-qy + €, (T-T,) g,
donde el primer término del lado derecho de la ecuacidn representa la conduccidn
pura de calor. El seqgundo término, la transferencia de calor latente por movi -
miento de vapor. El tercero, l1a transferencia de calor sensible en fase vapor.
E1 Gitimo término, la transferencia de calor sensible en fase liquida.

g flujo masico liquido

qy : flujo masico de vapor

Ax o conductividad termal del medio poroso en el caso hipotético que no
ocurre movimiento de humedad

T ¢ temperatura absoluta

T. : temperatura de referencia arbitraria

L, : calor de vaporizacion a T

(p : carlor especifico del vapor de agua o presion constante

Cg : calor especifico del agua 1iquida.

=~ Aplicando el principio de conservacion del calor, se tiene: 5

T I /Ot.uD + - -1. — _ag a £ —_
{C*"L(s‘eﬂ)h/j]%? " :vbaf%-: LA AT gk Ta'f')]'é?

= UOOTILAV P4+ RC(3V5* BV TIVT) 25 [(2,V4 + 97+ k3) V']

E1 tercer término del lado derecho de la ecuacidn, que representa la transferencia
de calor sensible por el movimiento del vapor, es usualmente despreciable.

donde, C capacidad de calor volumétrico del medio poroso
L : <calor de vaporizacion

J : equivalente mecdnico del calor

A ‘

conductividad termal del medio poroso, incluyendo efectos de desti
lacidon del vapor.

Las ecuaciones presentadas han sido deducidas utilizando un enfoque mecani
cista, basado en un modelo fisico del sistema suelo-agua-aire. Existe otro enfo-
que, termodinamico, basado en un intento de formular la fenomenologia de los proce
sos irreversibles en términos de flujos y fuerzas acopladas { Cary y Taylor, 1962).
Aungue los dos enfoques parten desde diferentes puntos de vista, ambos pueden ser
formulado$ de forma equivalente, relacionando los flujos con los gradientes gque in
ducen el movimiento a través de coeficientes fenomenoldgicos.

{
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2.2, COEFICIENTES FENOMENOLOGICOS.

De acuerdo al enfoque mecanicista de fisica de suelo, los coeficientes fe-
nomenol0gicos quedan definidos a través de una serie de parametros que pueden ser
evaluados directamente utilizando expresiones empiricas ( h, A ,¥», Datm,/3, R,
My» 95 L s J), 0 bien efectuando mediciones simples en el medio poroso (S, 2, ).

No obstante 1o anterior, existen otros cuya evaluacibn presenta un mayor
nivel de dificultad y cuya importancia es predominante. Estos son los coeficien-
tes de conduccidon hidrdutica (K) y térmica (A, C).

2.2.1. Conductividad hidrdulica no saturada K(8)

En 1o fundamental, existen dos 1ineas de trabajo para determinar la per -

meabiiidad no saturada: (i) mediciones directas y (ii) deduccifn de ésta a tra -
vés de modelos anaiiticos.

2.2.1.1. Mediciones Experimentales Directas.

Uti1lizando la ecuacidn de Richards (1931), pueden medirse {(en laboratorio
o en terreno) el flujo de humedad liquida y los gradientes de potencial matrico

que 1o origina (para el rango de humedades de interés), despejando directamente la
permeabil idad.

En laboratorio, las mediciones pueden ser efectuadas en columnas largas
de suelo no perturbado, de forma tal que en ellas puedan ser medidos los gradien -
tes de succidn {por ejemplo, series de tensidmetros) y los gradientes de humedad
(por ejemplo, utilizando una sonda de neutrones). En tales columnas puede ser in-
ducido un flujo en régimen permanente, ya sea por evaporacion (Wind, 1969) o por
infiltracion (Youngs, 1964, Wesseling y Wit, 1969), midiendo luego Tos gradientes

de interés y evaluando K(6) para todo el rango de &, ya sea desde una Gnica colum-
na 0 desde una serie de columnas similares.

En terreno puede ser empleada una metodologia similar, ya sea en régimen
permanente 0 transiente, induciendo una infiltracidn desde la superficie. También
puede ser determinado analizando el drenaje interno. En ambos casos es necesario
registrar gradientes de potencial y la humedad en diferentes niveles de suelo.
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2.2.1.2. Modelos Analiticos

Estimaciones realistas de la conductividad hidrdulica no saturada en base
a mediciones directas son dificiles de obtener,en. parte porque se presenta una muy
alta variabilidad de este parametro y, también, porque la medicifn directa involu
cra costos altos y un largo periodo de registros. Por estas razones, muchos inves
tigadores utilizan modelos analiticos para calcular K(8) desde la Curva de Reten -
sidn de Agua (¥ - 6 ), 1a cual es mucho mids simple de medir.

Definiendo la conductividad hidrdulica (o permeabilidad) relativa . K,

como la razon entra la permeabilidad no saturada y la saturada K, = K(8) / Kg
Mualem (1976) propone: '

1/2 i e 1
Kr~= Se /dSe//w/deE/y
- 0 0

donde, Sg

L2

-

(8~ Qr) / (95 - Qr ) es el contenido de aqua adimensional.

0 : contenido volumétrico de aqua en el suelo
Bs : contenido volumétrico de agua de saturacibn del suelo
8, : contenido volumétrico de agua residual en el suelo
: potencial matrico
Kg : permeabilidad del suelo saturado

Entonces, conocida la curva de retencién de humedad ¥ -0 y aplicando las
integraciones propuestas por Mualem (1976), es posible calcular Ky (8).

La permeabilidad no saturada para una humedad 9 serd entonces:
K(B) = Ke* Kp (8)

Existen otros enfoques alternativos a Mualem (por ejemplo, Burdine, 1953),
pero s0lo se ha expuesto éste por ser el mds utilizado.

2.2.1.3. Curva humedad-potencial matrico.

En equilibrio, la cantidad de agua retenida en el suelo es una funcién del
tamano y del volumen de los poros gque contienen el agua; por &sto, es una funcién
de Ta succion matrica. Esta funcidn es normalmente medida experimentalmente y es

representada graficamente por una curva conocida como Curva de Retencidn de Humedad
0 Curva Caracteristica de Humedad del Suelo.

En un suelo saturado en equilibrio con el agua libre a la misma elevacidn,
la presidn en é1 es la atmosférica, por 1o que la presidn hidrostitica y la succidn
(o potencial) son iguales a cero. Al incrementar la succidon (es decir, aplicando
presiones subatmosféricas), el suelo inicialmente comienza a perder agua muy Tenta
mente (o no pierde) y s6lo al superar un cierto valor critico de succién (succidn
de entrada de aire), comienza verdaderamente el proceso de drenaje. Continuando el
incremento de succidn, el suelo comienza a perder agua primero desde los mayores po
ros, 10s cuales presentan poca capacidad de retencidon. Los poros mds finos pierden
gradualmente el agua, a medida que la succidn 1lega a valores altos. Aunque la "suc
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cion se incremente indefinidamente, el suelo retendrd una cierta humedad en sus
poros (especialmente en suelos finos) denominada Humedad Residual o inmévil {8y)

De acuerdo a 1o anterior, puede apreciarse que la forma de la Curva Ca-
racteristica de Humedad varia dependiendo de la textura y estructura del suelo

Clayey soil

Suction
Suction

.-""—I

i-
* "
n

Watar content Water contant

Fig. 3. The cffect of texture on soil-water retention. Fig.4-; The effect of soil structure on soil-water retention.

Existen numerosas ecuaciones empiricas propuestas para describir la cur-
va caracteristica de humedad. Algunas de las mds utilizadas son:

- A
Brooks y Corey (1964): Se = (5"/ %.)

La cual es valida para succiones 4 mayores la succidn de entrada de ai-
re % . El exponente M es denominado "indice de distribucidén del ta-
mano de poros”.

Visser (1966) modificado: ¥ = A (85 -9)" / (8- 6.)"

donde A, n y m son los parametros de la curva.
- 1 - ™

L1+ (e 2)" )

donde o, ny m son los pardmetros indeterminados.

Van Genuchten (1980}): Se =

Las expresiones analiticas propuestas corresponden a un proceso de drena
je (desorption}, comenzando desde l1a saturacidn hasta 1a humedad residual. En el
proceso de humedecimiento (sorption), comenzando con el suelo inicialmente seco y
hasta la saturacidn, se tendrd una curva similar aunque en general no seran idén-
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ticas: la humedad de equilibrio para una succi6n dada serd mayor en la rama de
drenaje que en la rama de humedecimiento. Esta dependencia del contenido de e-
quilibrio de la humedad con la direccidn del proceso involucrado es denominado
"histéresis" y puede ser atribuido a (Hillel, 1980) diferencias geométricas en-
tre los poros del medio {efecto "ink bottie"), efecto del angulo de contacto,
aire atrapado en 1os poros y cambios estructurales en la matriz sélida. La pre
sencia de 1a histéresis puede tener un efecto muy importante en la dinamica en
medio permeable no saturado, afectando tanto a la permeabilidad como al flujo
de humedad en procesos que involucran ciclios de humedecimiento-drenaje.

Las dos curvas caracteristicas son denominadas "Ramas principales” de la
curva histéretica de humedad del suelo. Ahora bien, cuando un suelo parcialmente
himedo comienza a drenar, 0 cuando un suelo parcialmente drenado comienza a ser
rehumedecido, 1a relacidon entre Ta succidn y 1a humedad sigue una curva interme-
dia desg]azéndose desde una rama principal a la otra (son denominadas '"scanning
curves').

Hysteresis

suction

Cesorption

Matrie

Saturation
e —

Water content

Fig. S The suction-water content curves in sorptton and desorption. The intermediate
loops are scanning curves, indicating transitions between the main branches.

2.2.2. Conductividad Térmica no saturada )\(9).

La conductividad térmica aparente ;\(9) de un medio permeable no saturado,
incluyendo los efectos combinados de conduccidn pura y de destilacidén de vapor debi
da a gradientes de temperatura, puede ser calculada por medio de 1a metodologia pro
puesta por De Vries (1963), el cual utiliza una ecuacién deducida originaimente por
Maxwell y Lord Rayleigh para el cé&lculo de la conductividad eléctrica de materiales
porosos.

De acuerdo a De Vries, X(Q) puede ser calculada a partir de las propieda

des fisicas de los elementos constituyentes del medio poroso, segin el siguiente
promedio ponderado: -

'Y N
x - Z k;'}CA >\i k.. x.;
=1 Am 1
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donde, N : numero total de los distintos componentes del suelo.
Ai : conductividad termal de cada componente “i"
X i : fraccidon en volumen de cada constituyente
K1- . (factor de ponderacidn) razdn entre el gradiente de temperatura pro

medic a través de 1os granos del componente "i" y el gradiente de
temperatura del medio como un todo.

En un suelo no saturado tipico coexisten tres componentes: aire, aqua y
slidos. Para el medio continuo; es decir, aire para el suelo seco y agua para el

suelo saturado; se tiene que K,=1 y considerando el suelo compuesto de esferoi -
des, se tiene:

]
S rrvavr en BT FRYCTR R PRy
i ] + (24 - - .
31+ (5 1) %*] 31+ (5 I)( 9)]
donde, Mo conductividad termal del medio continuo
g; : factor de forma de los granos del elemento "i", que toman en cuen-

ta la forma y su orientacidn en el espacio.

Estos factores gi pueden variar desde 0,5 para cilindros de longitud infinita hasta
0,0 para discos de radio infinito, con un valor de 0,333 para esferas.

De Vries sugiere considerar el agua como medio continuo (>\O= >\w) y determinar un

g; para aire (=gz) que tome en cuenta la forma que pueden tener las "particulas”
de aire en el suelo hdmedo.

Considerando entonces el agua como el medio continuo, la conductividad termal apa
rente >\(Q) del medio no saturado serd:

M) = ko (1-8) s + ka-(Bs-8)Xa + (6-6) X,
gt ks <1"'95~) +- ka(gs_g) + 9"97-

donde los subindices s, a y w se refieren a 1as particulas sdlidas, al
aire y al agua respectivamente.

Entonces, puede apreciarse que para calcular )\(9) es necesario conocer las conduc
tividades termicas de cada uno de los elementos constituyentes y del factor de for
ma de estos.

Lla conductividad termal del agua ( >Hu) puede ser evaluada a través de
expresiones empiricas (por ejemplo, Kimball et al, 1976).

La conductividad termal de las particulas sblidas puede ser obtenida de

tablas fisicas. En suelos complejos es recomendable "calibrar" el parametro )3,
en base a mediciones efectuadas en el suelo de interés.

La conductividad termal del vapor en el suelo puede ser calculado como la

suma de la conductividad del aire seco { Azg) mds la conductividad del vapor >\v
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Aa =has + N

donde Xas es una funcidn empirica de la temperatura y,

:\v = h >ET;

donde h  : humedad relativa del aire
)\Eﬂt : conductividad termal del vapor de agua saturado.

Los factores de forma g son necesarios de calcular para las particulas sé
1idas (gg) y para el aire (gj).

Existen diferentes procedimientos propuestos para estimar el factor g; en

funcion del grado de humedad 8, entre los cuales destacan 1os de De Vries (1963) vy
Kimball et al (1976).

El factor de forma de los granos de matriz sdélida puede ser estimado utili
zando alguno de los valores propuestos para diferentes tipos de suelo. No obstan -
te, es recomendable "calibrar" este pardametro en base a algunas mediciones de labo-
ratorio (por ejemplo, a partir de mediciones efectuadas en suelo seco).

2.2.3. Capacidad Térmica C(@)

La capacidad térmica es mucho mds regular y predeciblie que la conductivi-
dad termal. De acuerdo a De Vries {1963):

C = XS'C5+Xw-Cm + Xa - Cj

donde Xs , X, ¥ Xz son la fraccidén en volumen de particulas sblidas, agua y ai-

re en el medio poroso y Cs , C,, ¥ Ca son las correspondientes capacidades cald
ricas.

Como la capacidad térmica del aire (0,0003 cal cm™> °C) es mucho menor

que la del agqua (1,0 cal cmﬁ’°C) 0 de 1os minerales, la ecuacidn anterior puede ser
reducida a:

)
—
o
N
H

(l‘gs“gr)' CS + g = gr

donde B¢ : humedad volumétrica de saturacidn
By : humedad volumétrica residual
8 : humedad volumétrica
Cs : capacidad térmica de la matriz sblida, cuyo valor normalmente fluctia

entre 0,46 vy 0,60 cal cm® °C
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3. Aplicaciones: Enfoque Cldsico.

Las dos aplicaciones mds usuales de la teoria de flujo en suelos no satura
dos, son:

a) Infiltracidn y posterior redistribucion de ia humedad en el suelo.
b) Evaporacidon del aqua subterrdnea a través del suelo.
A continuacidon se entrega una descripcidn cualitativa de los procesos es -

tudiados, con la finalidad de entender su dindmica. En el capitulo siguiente se a-
nalizan 10S mismos procesos, pero utilizando técnicas isotopicas.

3.1. Infiltracion.

Un tipico ejemplo de flujo en la zona no saturada es 1a infiltracién. Tra
dicionalmente ha sido estudiada resolviendo la ecuacion de Richards:

99 = .—Dg-ve] - dk(8) o8 z :direccion vertical
2t ‘7L cié oz (I )

Sometida a una serie de condiciones de borde e iniciales: humedad inicial
del suelo y humedad en 1a superficie del terrenc (inicial y para t>0).

Adicionaimente, existen otros enfoques que toman en cuenta el efecto de la

compresidn del aire en la medida que se introduce el agua en los poros del suelo
(Morel-Seytoux, 1974).

En términos generales, se ha observado que el agua avanza en el suelo como
un frente de humedad. Cuando la humedad 1lega hasta el suelo relativamente seco
del frente de mojadura, la conductividad hidrdulica disminuye bruscamente dando 1la
impresion de que el agua se acumula detrds del frente hasta que el suelo adquiere una
humedad cercana a la saturacidn, después de 1o cual se mueve bastante rdpido.

La teoria existente indica que el movimiento del agqua dentro del perfil del
suelo es debida a la capilaridad (succidn) y al potencial gravitacional. Sin embar-
go, estudios experimentales (Feodoroff, 1969) demuestran que la gravedad no tiene u-
na influencia de primera importancia, siendo 1a mds importante la fuerza de atrac -
cidn que ejerce el suelo seco en la zona de humedecimiento.

Si se aplica un flujo de agua en la superficie del terreno (por ejemplo,
una inundacidn o agua de riego), ésta entra en el perfil de suelo modificando Ta dis
tribucidn de humedad. Después que este flujo ha permanecido por algin tiempo, usual
mente pueden ser distinguidas las siquientes zonas en el perfil de humedad (Kocre -
vaar et al, 1983):

- /ona saturada

- Zona de transicidn

- Zona de transmisibn

- [ona de humedecimiento

- Frente de humedecimiento o de mojadura.
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Fig. 6.  Zonas identificables en un perfil
de humedecimiento por infiltra-
cion constante desde la superfi-
cie.

La zona saturada corresponde a un pequenio espesor bajo ia superficie inun
dada del terreno. La zona de transicidn es una zona donde desciende la humedad -
desde la saturacidn hasta el contenido de humedad cercano a la saturacidén que pre-
senta la zona de transmision de humedad. No obstante, estas dos zonas superiores
no pueden ser claramente diferenciadas en una infiltracidn real.

La zona de transmisidn es una zona de conduccidn del aqua infiltrada.
Mientras que todas las otras zonas permanecen con un espesor relativamente constan
te, la Tongitud de esta zona continta alargdndose a medida que penetra mds agua en
el perfi] de suelo. Su contenido de agua, aunque varia levemente en profund1dad,
es ma bien constante y cercana a la saturacion.

La zona de humedecimiento corresponde a la zona donde el contenido de hu-
medad varia desde la humedad inicial que presentaba el terreno, hasta el valor que
presenta la zona de transmision.

El frente de humedecimiento o de mojadura es el limite visible de la pen-
tracidon del aqua, en el cual se presentan fuertes gradientes de presidn.
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dos suelos (franco-arenoso y franco-arcilloso). Se puede notar un movimiento
rapido en suclos arenosos, cspecinlmente hacia abajo (Coony v Pehrson, 19535). 70 ceerm e
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Las condiciones iniciales de humedad del suelo tienen una importancia pre-
dominante en : (i) velocidad de transmision de humedad (los suelos himedos transmi-
ten el agua mucho mas rapidamente que los suelos secos) y, (ii) forma del frente de

mojadura (el declive del frente de mojadura en suelos secos es mucho mas pronuncia-
da que en suelos inicialmente mas humedos).

3 Figurs 9.. Distribucion del contenido de humedad durante el movimiento

de agua en muestras de Chino-arcilla, con distintos contenidos iniciales de
humedad.
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Cuando la infiltracifn de agua en el suelo inicialmente seco ha cesado, se
inicia la redistribucidn de humedad en el perfil de suelo, tendiendo a uniformarse.
El agua presente por sobre el frente de humedecimiento al momento del cese de la in
filtracién (t = t1 en Fig. 10) comienza a drenar y el suelo bajo este frente es
también humedecido (t = tp). Después de algln tiempo, el suelo bajo el frente de
humedecimiento original y que fué humedecido en un primer instante, puede también
secarse como resultado del drenaje (drea sombreada en Fig. 10 ).

La descripcion anterior refleja Tos complicados procesos que tienen lugar
en el redistribucidon de humedad, en la cual la histéresis tiene un importante rol,
retardando y disminuyendo la redistribucidn de humedad.

El proceso de redistribucidén alcanza un equilibrio s61o cuando el frente
de humedecimiento Tlega hasta la superficie saturada del agua subterrdnea. No obs-

tante, pasado 2 a 3 dias después que ha cesado la infiltracidn, 1os fiujos de hume-
dad son muy pequenos.

4 i
0 s

Figure 0. Water content profiles at end ol infiltration {1,)

and at (wo later points in time as a resuit of redistribution.
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3.2. Evaporacion.

La evaporacion del agua subterrdnea a través del suelo, desde un nivel
freatico poco profundo, puede darse en una de las dos situaciones siguientes:

(1) Desde Suelo Humedo. Cuando la superficie freafica del agua subterrdnea
esta cercana a la superficie del terreno, el suelo entre estas dos superficies
estara suficientemente himedo, quedando la evaporacidn del agua subterrdnea gober-
nada exclusivamente por las condiciones meteoroldgicas externas, independientemen-
te de las propiedades fisicas del suelo. Es decir, la superficie de evaporacion
(6 zona donde se produce el cambio de estado de 1iquido a vapor) estard ubicada en
la superficie del terreno.

(i1) Desde Suelo Seco. Si la superficie fredtica se presenta suficientemente

profunda, existird una capa de suelo superficial bastante seco. En este caso, 1la
velocidad a la cual el perfil de suelo no saturado puede transmitir humedad a . la
superficie es menor al potencial evaporative atmosférico, siendo por lo tanto esa
la condicion 1imitante. La tasa de evaporacidon del agua subterrdanea quedard deter
minada entonces exclusivamente por la capacidad de conduccidn de humedad del medio

porosc no saturado, ya que la superficie de evaporacidn se ubicard dentro del per-
fil de suelo.

La condicidon 1imite entre ambos casos se logra cuando la humedad en l1a su
perficie se encuentra entre 14 a 15 bar de succion; es decir, en la cercania  del
punto de marchitez permanente.

3.2.1. Balance de Energia en Suelos Himedos.

Cuando la superficie del terreno se presenta con un abastecimiento sufi -

ciente de aqua, el balance de energia que se establece es escencialmente idéntico
al existente en superficies de agua libre (ver Fig. 11 ):

Rn =H+ LE + @G
De acuerdo a Bowen (1926), la tasa de evaporacidn desde una superficie de

agua 1libre puede ser calculada utilizando la ecuacidn anterior, con sus términos
reagrupados en 1a siguiente forma:

Rn - G
L*E =
1 + B
donde, o -
= * =
P L dg

con, Rn : radiacidn neta en la superficie del suelo {igual a: onda corta incidente-
onda corta reflejada + onda larga incidente - onda larga emitida por el
suelo).

G : calor transferido al suelo
B . pardmetro de Bowen

Cp : calor especifico del aire a presion constante
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L : calor latente de evaporacidn del aqua

dT : diferencial de temperatura en el aire
dg : diferencial de humedad especifica en el aire.

La principal hipbtesis contenida en la deduccidn de las expresiones de
Bowen es que, en 10S primeros metros sobre la superficie del terreno, la difusivi-
dad turbulenta termal del aire es igual a la difusividad turbuienta del vapor de a
gua en el aire.

3.2.2. Balance de Energia en Suelos Secos.

Si la superficie del agua subterrdanea se encuentra a mayor profundidad que
la superficie del terreno y, cuando la velocidad a la cual el perfil de suelo no
saturado puede transmitir humedad a la superficie del terreno es menor al potencial
evaporativo atmosférico, la zona de evaporacién se ubicard dentro del perfil se sue
1o (ver Fig.12 ). Su localizacidn exacta dependera del equilibrio que se establez-
ca entre el suministro de aguas y la velocidad de escape del vapor de agua desde el
suelo hacia la atmdsfera.

La exacta ubicacidn del frente de evaporacidon es dificil de determinar  en
terreno ya que ésta cambia continuamente en el transcurso del tiempo. No obstante
1o anterior, es posible calcular el agua evaporada, en un cierto intervalo de tiem-
po, estableciendo la ecuacidn de conservacidon del calor en un volumen de control de
finido por el espesor de suelo no saturado, comprendido en una columna entre las su
perficies del terreno y del agua subterranea. En este volumen de control, el calor
que ingresa es utilizado en modificar el calor acumulado en el suelo y en transmi -
tir calor hacia el agua contenida en la zona saturada del acuifero {variacidn de
temperatura en la zona superficial del agua subterrdnea). La diferencia de calor
entre éstos componentes corresponde al calor utilizado en evaporar aqua del acuife-
ro, en el periodo de tiempo previamente definido en el volumen de control.

3.2.2.1. REGIMEN TRANSIENTE.

De acuerdo a la Fig. 12, Tas ecuaciones que se establecen para calcular el
balance de energia en un perfil de suelo superficialmente seco son las siguientes:

a) En superficie del terreno (Ingreso de calor al suelo).

Rpn = H+ (&

b) Entre superficies del terreno y de evaporacion (aimacenamiento de calor).
Segin Philip y De Vries (1957) y De Vries (1958), se tiene:
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G1-Gp = AY * 5 CALOR
con,
d/3 dT
= * - * h*x -
A CALOR [cu(s 0)*h*(— )] . —
| o.21e8xLesxh /D (dp/dz) e R+
1019%(T+273) ( do / dz )

H

. 81+, { W (1s273) . (dP/ A2 )_] , 4o

1019*J ( dT / dZ ) dt

o,

¢} En superficie de evaporacifén {calor cedido por el volumen de control).

Gp = G3 + L*E

Reagupando términos y despejando, la tasa de evaporacion del agua subterrdnea (E)
puede ser calculada como:

L*e =Ry, - H - G3 - A Y*x A CALOR

expresado en lamina de aqua (cm/seqg), la evaporacidn sera: Eﬂ/qw

donde,

C = (1-S)*Cs + O*Cw + (S-8)*Ca capacidad térmica volumétrica del me
dio poroso himedo, cm3/cm3.

Ca : capacidad térmica voluméetrica del aire hGmedo contenido en el sue-
lo, cal/cm3/°C (se asume despreciable: Ca << Cs ).

Cp : calor especifico del vapor de agua a presidn constante, cal/gr/oC
(=0,454) .

Cs = 00,4014 + 0,0001560*(T+273) capacidad térmica volumétrica de 1la
matriz del suelo (halita), cal/cm3/°C

Css = (1-S)*Cs + S*Cw capacidad térmica volumétrica del medio poroso
saturado, cal/cm3/°C.

Cw :  Capacidad térmica volumétrica del agua contenida en el medio poro-
so, cal/cm3/°C (= 0,950 para NaCl + 10 H20).

' 1,394
Datm = 0,2272*((T+273)/273) + 76/Patm coeficiente de difusidn molecu

lar del vapor de agua en el aire, cmZ/seq.
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masa de agua evaporada, gr/cmZ/seg.
flujo de calor que ingresa superficialmente al suelo, cal/cm2/seq.

fiujo de calor que 1lega a la superficie de evaporacién, cal/cm2/
seq.

flujo de calor que traspasa el frente de evaporacidn, cal/cm2/seq.

humedad relativa del aire. En el aire contenido en el suelo: h =
exp | 0,2168*§(T+273)]

-1/%*Cp*K*dT/dZ flujo de calor sensible en el aire, cal/cm2/seq.
equivalente mecanico del calor, erg/cal (= 4,18*107 )

constante de von Kérman (=0,4)

o WD*[Z - 2] difusividad turbulenta termal del aire,
[L” £/ 10 ] cm2/ seq.

0,31249
94 .210*%(365-T) calor latente de evaporacién del agua,
cal/gr.

presion atmosférica en el zona en estudio, cm Hg.
radiacidn neta en la superficie del suelo, cal/cm2/seg.
porosidad total del suelo involucrado, cm3/cm3.

tiempo, seq.

temperatura, °C

velocidad del viento a una altura Z sobre la superficie del terre-
no, cm/seq.

distancia vertical, cm.

Tongitud caracteristica de rugosidad de 1a superficie del terreno,
cm. ( Log Zg = -1,385 + 1,417%€ ). Suponiendo un perfil logarit-

- mico de velocidad del viento, Zo corresponde a la altura sobre el

terreno en la cual 1a velocidad es cero.
tortuosidad del suelo al flujo de humedad.
Patm / { Patm - h*/‘B*(T+273)*346,137 ) factor de flujo de masa.

altura real de las asperesas superficiales del terreno, cm.

h* /‘E densidad del aire, gr/cm3.
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Lo 0 1078 v exp [ 19,819 - 4975,9/(T+273))  densidad del vapor de
agua saturado, gr/cm3.
/Qh : densidad del agua contenida en el acuifero, gr/cm3.
Ao . conductividad termal del medio poroso no saturado, cal/cm/seq/°C
AS : conductividad termal del medio poroso saturado, cal/cm/seg/°C.
0 : contenido volumétrico de humedad 1iquida en el suelo, cm3/cm3.
En funcidn de ¥ , es calculado de:
m/ e84
¥l = A(8-0) /(-8 (visser, 196)
/
Y :  potencial total de humedad en el medio poroso, bar,

ACALOR: Almacenamiento de calor en el suelo entre la superficie del terre
no y la superficie de evaporacién, cal/cm3/seq.

AY :  espesor de suelo entre 1a superficie del terreno y la superficie
de evaporacidén, cm,

Si bajo el frente de evaporacion el medio poroso permanece no saturado, el flujo
de calor que traspasa este frente es calculado como:

dT | 0,2168*a*L*(S-0)*Datmty*h* Po]  d
e s, of

dZ 1019*(T7+273) J di

ko

Si bajo el frente de evaporacidn el suelo se encuentra saturado, por ejemplo si
éste se ubica sobre la superficie freatica del agua subterrdnea, se tendrda d¥/dZ-
0, entonces:

dl

G3=-}\S*___
| dZ

Otra forma de caicular G3, cuando la superficie evaporante coincide con la super-
ficie fredtica del agua subterranea, es identificando la profundidad ( ZN ) hasta
la cual penetra este calor.

Es decir,

dT
G = Css * IN * —
dt
Donde dT/dt es la variacién temporal de la temperatura del agua en el espesor ZN.
A una profundidad mayor que ZN, la temperatura del agua no varia en el intervalo
de tiempo dt.
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No obstante lo anterior, es de interés destacar que normalmente la inercia
térmica del agua subterranea es muy grande, por 10 que es generalmente aceptado que
todo el calor que 1Tega a esta zona es consumido integramente en evaporacién.

3.2.2.2. REGIMEN PERMANENTE.

Una vez que el proceso de evaporacidén ha alcanzado el régimen permanente,
el flujo maximo de humedad que el suelo puede transmitir al frente de evaporacion

quedard determinado por la ubicacidn de la superficie fredtica del agua subterrd -
nea (fuente de humedad).

Grilli y Vidal (1986) proponen que la tasa de evaporacién sera:

Evap Eo exp [-a(z-zc)] para Evap £ E

Iy

i

Evap Ew cuando Evap > E

W

donde Evap representa la evaporacidon desde el suelo cuando el nivel saturado se
encuentra a una profundidad Z, cuyo valor mdximo esta limitado por el poder de eva
poracidn de la atmésfera (Ew ) y se alcanza cuando el agua subterrdnea se encuen -
tra suficientemente superficial (ubicada a Z = Z,). En 1a medida que Z aumenta -

(positivo hacia abajo), se observa un descenso exponencial de la tasa de evapora -
cién con la profundidad del nivel saturado.

Mermoud y Morel-Seytoux (1989) proponen una expresidn del tipo siguiente:

o 2

Evap

donde Z es la profundidad a la napa , Ec ¥y m son constantes dependientes de las
propiedades hidrdulicas de transmisidn del medio.
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4. TECNICAS ISOTOPICAS EN LA ZONA NO SATURADA

M

Muchas veces es dificil aplicar 1as técnicas convencionales de fisica
de suelo en el estudio de la zona no saturada, ya que requieren estimar un gran
nimero de pardmetros y variables. Normalmente la estimacion de éstos se efectia
en base a muestreos puntuales, siendo incierta su extrapolacidn espacial y tem-
poral.

En este campo, las técnicas isotdpicas han probado ser una Gtil herra-
mienta de trabajo,. principalmente en el estudio de:

i) mediciones de la humedad en el suelo, mediante técnicas no destructivas, y

ii) movimiento del agua, a través del seguimiento de elementos incorporados
al flujo como trazadores. Ademads, analizando 7a evolucidn que experimen-
tan 1os isOtopos estables en la dinamica del flujo.

A continuacidn, se describen alguna de las aplicaciones que han sido
recurrentemente utilizadas.

4.1 MEDICIONES DE HUMEDAD DEL SUELO : SONDA DE NEUTRONES

La técnica cldsica para determinar el contenido de humedad del suelo es
por medio de un muestreo destructivo: método gravimétrico. Sin embargo, esta
técnica no es satisfactoria cuando se desea seguir la evolucidn del perfil de hu
medad en el tiempo, ya que deben ser efectuadas mediciones posteriores en los
mismos puntos.

El medidor de humedad por neutrones ("sonda de neutrones") ofrece una
técnica simple, répida, precisa y no destructiva para la determinacidn de la hu
medad del suelo no saturado, para profundidades mayores que 20-30 cm bajo la su
perficie del terreno.

La sonda de neutrones (Ver Fig. 15 } consiste en una sonda de alumi
nio conteniendo una fuente de neutrones rdpidos (normalmente de 10 mCi de Ame-
ricio 241 - Berilio), un contador de neutrones lentos o termalizados {usualmente
un detector de boro-trifluorado 6 de Helio 3) adyacente a l1a fuente de neutrones
y una caja transportadora de la sonda. Esta Qltima tiene incorporado el sistema
electrénico del contador y un blindaje protector de las radiaciones {compuesto
de polietileno).
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Depth indicator
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Neutron source

Fig. 15 Diagram of neutron probe emplaced on access tube; probe

lowered into sofl profite.

Para efectuar 1las mediciones en profundidad, se debe previamente ins-
talar un tubo de acceso para la sonda, el cual debe ser de un material que pre-
sente baja absorcion a los neutrones: normalmente se utiliza de aluminio (ver
Fig. 15 ). Adicionalmente, el diametro interior del tubo de acceso debe ser
1o mas similar posible al diametro externo de la sonda, con el objetivo de no
perder eficiencia y representatividad del suelo de interés en la esfera de in-
fluencia de 1a emisidn de neutrones.

Por el tubo de aluminio, el cual es instalado verticalmente en el sue
lo, se desliza Ta sonda hasta la profundidad en la cual se desea efectuar 1a me
dicién, suspendida por el cable que 1a une al contador (el cual permanece en la
parte superior del tubo). La nube de neutrones rdpidos colisionan con 10os nucli
dos de la matriz s6lida del suelo y del agua que contiene, perdiendo su energia
cinética (termalizéandolos).

De acuerdo a Fig. 16, el hidrégeno requiere de menos colisiones para
termalizar un neutron, por 10 que el detector de neutrones lentos de la Sonda
de Neutrones registra fundamentalmente el hidrdgeno presente en el agua, y de
esta forma el contenido de humedad 1iquida presente en el suelo.
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Figura 16
Collisicns Absorption

to {ross
Element Thermalization section
Hydrogen 13.0 L33
Boron 109.2 750,00
Carbon 120.6 0034
Nitrogen 139.5 1.590
Dxygen 158.5 0002
‘Sodium 224.9 53
Magnesium 237 .4 063
Aluminum 262.4 .23
Siiicon 273.3 .16
Phosphorous 300.8 .19
Sul fur 311.1 .51
Chilorine 343.3 33.00
Potassium J78.0 2.10
Calcium 387.3 .43
Titanium 461.6 6.10
Manganese h24.5 13.30
lron 537.2 2.53
Cadmi um 1074.6 2390.00
Lead 1975.5 A7
Granium 2268.6 4.20

NOTA: "absorption Cross Section" representa la

probabilidad de que un neutrdén sea ab-
sorvido.

La tasa de recuento del detector de neutrones termalizados es transfor
mada a contenido volumétrico de agua en el suelo por medio de una apropiada cur
va de calibracidon (relacidn entre 6 y la tasa de recuento de 1a sonda). En ge
neral esta curva tiene la forma de un polinomio de tercen orden, pero puede ser
aproximada - sin grandes errores - a una recta en un rango definido de humedades.
Normalmente los fabricantes de las Sondas entregan un conjunto de curvas de cali
bracidn para diversos suelos, las cuales pueden ser empleadas para mediciones
gruesas en suelos normales. No obstante 1o anterior, para aumentar la preci-
sion de 1as mediciones es recomendable efectuar la calibracién de 1a Curva para

el suelo de interés y para todo el rango de humedades en el cual se espera tra-
bajar.

Fig. 17 Curva de Calibracidn

Forma generat:

LMY

" . 2 3
e }w?é 9=0f+S(Ag+A1X+A2X+A3X )

HILY

: o A donde, Q:contenido de hu-

; 00 e ) . .-:"":' - f;:"":fg i mEdad ' -
2 A X=tasa de recuento,f
9 L,'a"” /‘:.-

: cuentas medidas

§\
A
\
"

cuentas en el estandar

S e
e X .
ﬂ/r:f? r,#%{f D6 on |G ' An ,Al ,Az jAa . COEfTC] Entes
= COUNT RATIO  MC/WS .
o7 Of: intercepto
wt S': pendiente

FUENTE:  TROXLER (1983)
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Cada medicidn representa el recuento de neutrones termalizados en un
periodo de tiempo previamente definido (considerando la naturaleza aleatoria
de la emisidn de neutrones, mientras mayor sea el periodo de tiempo se tendrd
una mayor precisidon en Ta medida) y en una determinada esfera de influencia ad
yacente a la fuente emisora. Entonces, esta tasa de recuento dependerd del hi
drdgeno presente en el agua y en la matriz sélida, ademds de la pérdida de neu
trones por absorcidn en 10s elementos presentes en 1a esfera de influencia.

La presencia de Cadmio, Boro, Cloruros y Manganeso (ver Fig. 16 )
constituyen los tipicos problemas para el uso de 1a Sonda de Neutrones. No obs
tante, una adecuada calibracidn de la curva que relaciona la tasa de recuentos
con 1a humedad 1iquida, puede superar estos inconvenientes. En algunos casos,
como en los Salares de Chile, cuyos suelos presentan altos contenidos de Cloru-
ros, ha sido necesario construir una curva de calibracion para cada uno de los
puntos donde se deseaba efectuar mediciones en el tiempo {Grilli et al, 1985).

La esfera de influencia de la medicidn por termalizacién de neutrones
presenta un radio que normalmente varia entre 15 cm. para aqua y unos 40 cm. pa-
ra suelo seco. En términos generales, el radio serd dependiente de la densidad

del suelo seco y del contenido de humedad.
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4.2. Infiltracidn

Una fraccion de las lluvias, o bién una inundacidn cualquiera, puede recar-
gar el agua subterrdnea contenida en el acuifero, a través de un flujo vertical de
humedad que traspasa la zona no saturada del suelo.

E] cdlculo tradicional de este flujo de agua en 1a zona no saturada ha sido
efectuado, utilizando técnicas isotdpicas, por medio de:

a) Trazadores isotbpicos
b) IsBtopos estables

4.2.1 Determinacidn del flujo de humedad por medio de trazadores isotdpicos.

En un nivel o profundidad cualquiera del suelo, el agua infiltrada puede ser
marcada por un trazador. Este puede ser tritio (HT0), deuterio (HDO) o cualquier
otro isOtopo o trazador quimico, con la restriccidon de que presente baja absorcion
(sorption) en la matriz de suelo.

Durante 1a infiltracidn, el flujo de humedad arrastra el trazador. Regis-
trando en el tiempo y en profundidad la concentracidn del trazador y el contenido
de humedad, en la zona no saturada, puede calcularse la veiocidad y el volumen de
la infiltracidn. (ver Fig. 18).

ET andlisis de este problema se efectlia resolviendo en forma acopiada las
ecuaciones de flujo de humedad y de transporte (del trazador). Numéricamente es
posible simular los cambios en el tiempo y en el espacio de la concentracidon del
trazador inyectado.

La ecuacidén de flujo de humedad fué presentada en los capitulos anteriores.
E1l movimiento de la sustancia utilizada como trazador es analizada a través de una
ecuacion de balance de masa:

3 (6<)
A

donde, 0 es el contenido volumétrico de humedad
¢ es la concentracidn del trazador
q. €s el flujo del trazador que pasa a través de una unidad de area del
medio poroso.
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En tdrminos generales, el transporte del trazador es originado por 4 proce

S0S:

1) Transporte convectivo, en el cual las sustancias utilizadas como traza son
movidas por el flujo de agua.

2) Dispersion hidrodindmica, en la cual 1a difusion molecular, idnica y varia
ciones en pequefia escala de 1a velocidad del flujo, provocan una disemina-
cidn del soluto desde 1a direccidon promedio del flujo.

3) Fuentes o sumideros de agua. Donde es suministrada o extraida el agua de
una concentracidn dada.

4) Reacciones. Alguna cantidad de la especie utilizada como trazador puede
ser agregada o removida de la humedad del suelo debido a reacciones quimi-
cas 0 fisicas en el agua o entre el agua y la matriz sdlida.

Entonces, el flujo total de contaminantes corresponderd a la superposicion
de ellos.

Aplicando balance de masas, se tiene:

P, (g. c) = V‘@D(v c) -?.c] + oéci-(Cs-'C) - 1 . 9 . C

e ——

ot T
donde B:D'Yc : representa la dispersidn hidrodinamica
W . transporte convectivo
oLy «{Cs-C): componente de absorcion
1 g¢c - decaimiento, en el caso de sustancias radiactivo (T: semivida
T del elemento).
D . coeficiente de dispersidn hidrodinamica
v - velocidad aparente de Darcy
4 . coeficiente de transferencia o de absorcidn
Cs . concentracion del soluto en la humedad inmdvil del suelo (hu-

medad y concentracidn en el paso de tiempo anterior).

Si bién la ecuacidn anterior, en conjunto con la de flujo, entregan
C(z,t)y O1(z,t), conlo cual puede ser calculado el flujo en la zona no sa
turada y, por ende, la infiltracién que recarga la napa, son de dificil solucidn

numerica.

Posiblemente por tal motivo, existen otros modelos semiempiricos mas difun
didos. Tal es el caso del modelo HETP (Height Equivalent to a Theoretical Plate
in Chromatography) propuesto por Thoma et al (1979), el cual utiliza el hecho que
en el frente de humedecimiento el suelo inicialmente seco gana humedad hasta un va
lor cercano a la saturacién, previo a escurrir a la siguiente zona del suelo. En
Fig. 19, se presenta el funcionamiento general de este modelo en forma esquema
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Se asume que el trazador no es radiactivo y gue no presenta absorcidn

—

cuya aqua estd bién mezclada en su interior.
presenta una altura H {la cual contreola la dispersion longitudinal) y una capaci-
dad de campo F.
contendra W =
agua con concentracidén Co ingresard a la capa de suelo mds superficial, mezclando

se con el agua Wl y de concentracion Cl que contenia en el paso de tiempo anterior,
resultando con una nueva concentracién C{ =

Fig.49, Esquema de Funcionamiento del Modelo HETP
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La zona no saturada es simulada como una serie de capas de suelo {cajas),
Cada una de estas capas de suelo

E1 modelo trabaja como sigue. Inicialmente cada capa de suelo
8+ H (mm) de agua. En la infiltracidn, una cantidad I (mm) de

(I + C1*W ) / (I + W), Si I+ Wex

| cede el monto de agua correspondiente a la capacidad de campo F, el exceso Il =

fil de suelo ha alicanzado una humedad iqual a 1a capacidad de campo.
et e ——————itr i ————— -

I + W - F, después de completarse 1a mezcla, serd transferida a 1a capa de suelo
inferior.
medad cuando ésta excede 1a capacidad de campo.

E1 procedimiento continda de capa en capa de suelo, transfiriéndose hu

En la figura se muestra como continia el proceso, una vez que todo el per-

S —
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Otro modelo mis simple es el de tipo "piston”: asume que el agua que in-

"gresa a un elemento de suelo desplaza totalmente el agua que existia en &1 previa

mente,sin mezclarse. Asumiendo este tipo de flujo y siguiendo el centro de grave
dad de la nube de trazador en la medida que este avanza en el suelo, puede determi
narse la velocidad del flujo: es aproximadamente igual a la velocidad de desplaza

miento del centro de gravedad dei trazador.

4.2.2 Utilizacidén de isétopos estables en el estudio de la infiltracion.

En Pefia et al {1989) puede apreciarse una interesante forma de utilizacion
del oxigeno-18 y del Deuterio en el estudio del proceso de infiltracifén. Para
estudiar la evolucién del agua infiltrada en Ta zona no saturada del suelo, prove
niente de una crecida, construyeron calicatas para muestrear el suelo en profundi
dad y en diferentes periodos de tiempo, determinando 1a evolucidn de los perfiles
de humedad y de 3% y J2%H. En Fig. 20,  se presentan sus resultados.

Se observa que el agua ingresa al suelo durante el paso de la crecida, re
distribuyéndose la humedad en el perfodo posterior ai paso de &sta. Ademds, 1la
superficie del terreno empieza a perder humedad por evaporacion.

Adicionalmente a 1o anterior, Pefia et al (1989) observan que el contenido
isotdpico del agua infiltrada evoluciona por medio de 3 procesos diferentes:

i) en el frente de humedad se produce mezcla entre el agua que existia ini-
cialmente en el suelo y la que viaja en la zona de humedecimiento (ver pun

tos 6 y d en la figura).

ii) el agua infiltrada que viaja detrds del frente de humedecimiento experimen
ta intercambio isotdépico, desplazandose por la recta de equilibrio de pen
diente 8. (Ver evolucidn de puntos 2-1-+a; 3*b y 524=cC en la figura).
Fsta situacidn ha sido observada también por Gat y Tzur (1967).

iii) cuando el nivel de humedad en la zona superficial del suelo baja 1o sufi-
ciente, ésta serd afectada por un fraccionamiento evaporativo en desequil i

bri10.

La identificacién de los procesos (i) y ii) durante la infiltracion nos con
duce a preguntarnos cudl serd el contenido isotépico deil agua que finalmente recar
gue el acuifero. ¢Serd esta Ta explicacion de porqué las aguas subterraneas del
Norte de Chile pueden ser caracterizadas por una pendiente 8 en el diagrama 31'30-

&*H, pero con un exceso de deuterio diferente al de las aguas 1Tuvias?.
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La existencia del proceso(iii) nos permite utilizar los isGtopos estables
como trazadores. Fontes y Edmunds (1989), citando a Zouari (1983) y Zouari et al
(1985), presentan un perfil de  §™0 del agua contenida en la zona no saturada
de Djebel-Dissa (S. Tunisia), observando que la humedad aumenta con la profundidad
y que Tos perfiles de los is6topos ambientales muestran un enriquecimiento en iso-
topos pesados hacia la zona de la superficie del terreno, debido probablemente a
evaporacién (ver fig. 21 ). Sin embargo, algunos peaks se superponen a esta ten
dencia general. Estos peaks pueden corresponder a antiguos frentes de evaporacion,
los cuales han sido desplazados hacia abajo por sucesivos episodios de infiltracion.

4.3. Evaporacion

En cuencas cerradas o endorreicas, las cuales se presentan principalmente
en regiones dridas o semiiridas (por ejemplo : Africa, Australia, Norte de Chile,
region altipldnica de Argentina-Bolivia-Chile-Perd), el equilibrio hidrico se esta
blece por medio de 1a descarga del agua subterrdnea en vertientes y de la evapora-
cidn difusa de ésta a través de la zona no saturada del suelo. Este dltimo proceso

‘es generalmente el mds importante, aunque el mds dificil de cuantificar por medio

de las técnicas tradicionales. En cambio, las técnicas de isdtopos ambientales pue
den ser una herramienta muy eficierte para evaluar este tipo de descarga.

Seglin 1o visto en los capitulos anteriores, la evaporacidn (o cambio de fase
del estado 17quido o gaseoso) se produce en el frente de evaporacifn, el cual se
ubica en la superficie del terreno cuando éste se encuentra saturado (np con humedad
cercana a la saturacidn) y bajo ésta en suelos secos.

De acuerdo a Zimmermann et al (1967), el enriquecimiento isotdpico (H;b y
HD?GO) que experimenta el agua contenida en un suelo saturado sometido a evapora-
cién, puede ser predicho utilizando relaciones desarrolladas para explicar la eva
poracion desde una superficie de agua libre. Debido a leves diferencias del po-
tencial quimico entre especies isotdpicas, la evaporaci6n estd acompanada por frac
cionamiento isotépico, resultando el agua enriquecida en isGtopos pesados. Asumien
do régimen permanente, bajo el frente de evaporacion se establece un flujo tiquido
que alimenta el proceso de evaporacién. Entonces, el flujo de las especies Hy0 O
HC 0 en 1a fase 17quida puede ser modelado como una combinacién de procesos de
conveccidn y difusidn: difusidn,hacia abajo,de las especies pesadas producto de
la evaporacion y transporte,hacia arriba,de las especies provenientes del agua sub
terranea.

Zimmermann et al (1967) propone que, en un suelo homogéneo saturado isoter
mal, este proceso puede ser representado por:

) B (c:gs -4 ) exp(-2/ %A)

donde (i . valor de la especie isotépica "i", en notacion Cg
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Cf,"es . valor de la especie isotpica "i" en el agua de ingreso al

g sistema (agua subterrdnea del acuifero)

cﬂé . valor en la superficie de evaporacién.

Z distancia bajo la superficie o frente de evaporacidn

Ei : longitud de decaimiento o profundidad media de penetracién.
7. = D /€
] i

con E : tasa de evaporacion
Di* (:p"Z'Eﬂ ) : difusividad efectiva de 1a especie "i" en el
agua del suelo.

P :  porosidad total del suelo.

& : tortuosidad efectiva

D} 1 coeficiente de difusidn de la especie "i" en aguasa una tempe

ratura dada.

Barnes y Allison {1983) adoptan esta teoria a un suelo homogeneo no saturado iso

termal, determinando que el perfil de isdtopos an Ta zona donde predomina la trans
ferencia liquida, es:

Cgi _C;:es _ (d:o ) cg'res ) exp['f(Z)/ 2&]

A

Z
donde, f(z) = B8 ] dZ'/ 6 :  funcidn de profundidad modificada
0 Zo
C& : valor de 1a especie isotdpica "i" en el frente de evapora
cidn.
o : profundidad bajo 1a superficie del terreno donde se ubica

el frente de evaporacidn.
6 : humedad volumétrica 1iquida (total menos la residual)

Z. es ahora modificada reemplazando la porosidad total«p»por el contenido de hu-
médad promedio 6

Esta ecuacion puede ser resuelta muestreando y determinando en el perfil de suelo,
a diferentes profundidades Z, los valores correspondientes a Cﬁ y 6 . Enton
ces,se puede ajustar por minimos cuadrados la recta siguiente:
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- res =
Ln 2 _d'ires = 7 1 1(Z)
\ C{;ﬂ 'C;; J IZA

de la cual, se puede despejar el valor obtenido para 2;, determinando de esta
forma 1a tasa de evaporacion E.

Para un suelo en el cual la temperatura y la humedad no son constantes,
Barnes y Allison (1984) modifican la ecuacidn anterior a:

-

CS; ) d,;es - (Cg;o ) CS‘;Q"‘)‘ expf-'/q dZ/ZA'J

zﬂ

donde, Z, = D*/E y D*= §-D
(i = KD/(& D,;) : valor cercano a la unidad
Di = coeficiente de difusidn molecular de la especie "i" en el agua.
D : coeficiente de autodifusidn molecular del agua.

lf =6-0 :factor que toma en cuenta la tortuosidad y el contenido cambian
te de humedad.

8 8 v, fact_or similar al anterior, pero referido a la especie isotépi
ca A

0
Le = profundidad de referencia,para Ta cual d; = ‘{

E1 modelo de Barnes y Allison (ver figura 22 ) asume que el frente
de evaporacion puede ser representado por un punto en el perfil vertical de sue
lo (es decir, no coexisten los flujos 1iquidos y de vapor), por 1o que por sobre

éste existird tan solo wun flujo gaseoso que escapa por difusidn hacia la super
ficie del terreno.

Utilizando las hipdtesis anteriores, Barnes y Allison desarrollan dos
nuevos métodos para evaluar la tasa de evaporacid6n E : aplicando conservacidn
de masa de la especie isotdpica "i" en la zona de f]ujo gaseoso y a partir de la
profundidad a 1a cual se ubica el frente de evaporacion. No obstante la existen
cia de éstas metodologias, ellas no entregan resultados muy confiables en la rea
lidad, ya que: 1) no es realista que el frente de evaporacién pueda en terreno
ser ub1cado con precisidn y, 2) la zona de flujo gaseoso presenta normalmente

muy bajos contenidos de agua, por la que el muestreo presenta muchas dificulta-
des, volviéndose impreciso y poco confiable.

En un suelo real, el flujo total de humedad ascendente corresponde a la
adicion de Tos flujos en fase 17quida y gaseosa:
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_ _ ] v
q = -ER = a + g
y para la especie "i" :
_ . 0.pres _ | v
g = - E PR 9 * 9
Barnes y Allison (1984) plantean que:
v ¥ v, CJ Nsatcx{* _R )
6 J(EF) =-hZ,Ridi | G &= L-n(h |
1
4 /€p) = dJ(Ep)R - Z, /5 T S5 [L(R)
Reagrupando términos y plantedndolos en notacidn d , se tlega a la siguiente
ecuacién diferencial (régimen permanente y con gradientes de temperatura):
d(‘fi -1 d. Cgres
7 + ( Z.I + th) ( _i" 3 )
R d | sat
= hZV(Z1+ th) (S5 + M) T Ln { (E (721 )}
donde Z] = 6 ' 901
_ ysat, v, *
2, = Gp-8)- N0l Y ()
%5
63 +  factor de enriquecimiento en equilibrio
Mi ; factor de exceso en la retacidon de difusidn
h : humedad relativa del aire en el suelo
N*** . densidad del vapor de agua saturado
6 tortuosidad
p : porosidad del suelo
w : factor de flujo de masa
/A?l . densidad de la humedad liquida
D, : coeficiente de difusién de la especie "i" en la humedad iTqui
da.
D: . Coeficiente de difusidn de 1a especie "i" en el aire contenido
en 10S poros.
E : tasa de evaporacidn.
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Esta ecuacion es resuelta numéricamente por Grilli et al (1989), generali-
zandola para un suelo no homogéneo.

En Chile se han efectuado aplicaciones del modelo de cdlculo propuesto por
Grilli et al (1989) en 2 salares de la zona drida del extremo norte: en el Salar
de Bellavista (Grilli et al, 1989), ubicado a 1000 m.s.n.m., y en el Salar de Ata
cama (Grilli et al, 1988), ubicado a 2300 m.s.n.m.

E1 Salar de Bellavista es la principal zona de descarga del acuifero de la
Pampa del Tamarugal, descarga que se efectia por medio de la evaporacidn del agua
subterranea a través del . suelo del salar. En Fig. 23 se aprecia que el agua sub
terranea experimenta -en la direccidn del flujo- un fraccionamiento isotﬁpicoé e-
volucionando por una recta de evaporacidn con pendiente 3,6 en el diagrama¢J1 0 -
J “H. En la misma figura (letra c) puede apreciarse que la principal variable
que controla la evaporacién es Ta distancia bajo Ta superficie del terreno a 1la
cual se encuentra la superficie fredtica del agua subterrdnea. Este proceso de
evaporacidon origina que el suelo comprendido entre la superficie y la napa presen
te un alto contenido de sales cristalizadas {ver Fig. 24), las cuales aumentan la
succidon total de humedad hasta valores muy altos (ver Fig. 25).

Analizando los isétopos estables existentes en 1a humedad 1iquida en 3 per
files verticales de este salar {ver Fig.26), puede apreciarse que &stos evolucio-
nan_en ta direccion del flujo con una pendiente menor a 3 en el jagrama d'°0 -

H.  Ajustando el modelo tebrico a los valores medidos ded '°0 en las 3 ver-
ticales, el modelo de enriquecimiento isotépico entrega como resultados los valo-
res indicados en Fig. 27. Comparando esos resultados con los obtenidos al apli-
car técnicas tradicionales de flujo en la zona no saturada, Grilli et al (1989)

concluyen que sus resultados son mayores,pero quedan comprendidos en el margen de
error de los métodos.

E1 Salar de Atacama corresponde a la zona de descarga evaporativa de una -
cuenca cerrada de 14.800 Km2, de Tos cuales 2.550 Km2 corresponden al salar pro
plamente tai. No obstante, a zona terminal, denominada Nicleo del salar, presen
ta una superficie de aproximadamente 980 Km2, ubicdndose la superficie fredti-
ca a una profundidad de aproximadamente 0,5 metros. ET1 suelo por sobre el  aqua
subterranea corresponde a evaporitas, Tas cuales se presentan altamente fractura-
das (ver Fig. 28 ). De acuerdo a las Figs. 29, 30 vy 31, el.frente de evapora

ci0n se ubica pocos centimetros (entre 0 y 10) arriba de la superficie fredtica
del aqua subterridnea.

Extrayendo el agua existente en un perfil de suelo no saturado, por medio
de toma de muestras y posterior destilacidn en laboratorio, puede apreciarse que
los isdOtopos estab]e;aevolucgonan por una recta de evaporacidén de pendiente menor
a 3 en un diagrama ¢ 0 - 4 “H (ver Fig. 32 ). Ajustando el modelo teérico 3
los medidos en la humedad extraida del perfil de suelo, se obtienen 1os resultados
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que se presentan en Fig. 33. De acuerdo a Grilli et al (1988), este resultado
es mayor que los obtenidos al aplicar otras técnicas (mediciones en lisimetros y
por balance de energia en el suelo), pero -al igual que en el caso del Salar de

Bellavista- es posible,ya que se encuentra dentro del rango de error de las me-
todologias alternativas utilizadas.
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PERFIL SUELO NUCLEO
Salar de Atacama

UBICACION SENSORES NOVIEMBRE 1987
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FIG. 30

GRADIENTES DE TEMPERATURA PROMEDIO DIARIA

EN EL PERFIL DE SUELO NO SATURADO Y AMPLI-

TUDES MAXIMAS ENEL PERIODO DE MEDICION.
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FIG.33
VARIACION DEL CONTFE, NIDO DE OXIGENO -18 DE LA

HUMEDAD EN FUNCION DF LA ALTURA SOBRE EL NIVEL
FREATICO

NUCLEQ SALAR DF ATACAMA
( Tomo dé muestros. Noviemive., 1987 )

m-
50
AJUSTE

'; RESULTADOS Modeio Isotermot
9 (Trz 16°
- E> 0.56 mm/gie “/

40 - |
Q ‘-
3 [- e N7,
oy
<
Wy
&
g
;: 3O 1
2
-
:
A
T ¥
=
-~
<

{0 -

fo,

d oxieeno 18 ( 60 Vv. showW )

!

59.-



60. -

BIBL IOGRAFIA

BARNES, C. J.lg G._B. Allison (1983). The distribution of deuterium and
0 in dry soils, 1. Theory. J. Hydrol., 60: 141-156.

BARNES, C. J. Y.G. B. Allison (1984). The distribuction of deuterium and

0 in dry soils, 3. Theory for non-isothermal water move-
ment. J. Hydrol., 74 : 119-135.

BELL, J.P. y J. Mc Culloch (1983). Soil Moisture Content. En: Guide-
book on Nuclear Techniques in Hydrology. Cap. 13, pp. 187-
193, IAEA-Vienna, Tec. Rep. Series N° 91.

FONTES, J. CH. y W. M. Edmunds (1989). The use of environmental isoto
pe techniques in arid zone hydrology.
[HP-I11 Project 5.2, Unesco

GAT, J.R. y Y. Tzur (1967). Modification of the isotopic composition
of rainwater by processes which occur before groundwater

recharge. Proc. Symp. Isotopes in Hydrology. IAEA-Vienna,
pp.: 49-59

GRILLI, A.; R. Aravena y J. Galleguillos (1985). Estimacidn,por Métodos
Indirectossde la Evaporacion a través del suelo de Salares.
Pub. E.H. 85/3, Direccion General de Aguas.

GRILLI, A.; 0. Suzuki y R. Campillo (1988). Evaluacidn de la evapora-

cion de salares: Salar de Atacama. Fdo. Des. Prod. CORFOQ
y Minsal Ltda.

GRILLI, A.; A. Pollastri; J. Ortiz y E. Aguirre (1989). Evaluacidn de
tasas de evaporacidon desde salares, utilizando técnicas

isotopicas: Aplicacidn en el Salar de Bellavista-Chile.
IAEA-TECDOC-502, pp.: 155-168.

MUNNICH, K.0. (1983). Moisture Movement in the unsaturated zone.
Cap. 15: Guidebook on Nuclear Techniques in Hydrology.
Tec. Rep. Series N° 91. IAEA, Vienna, pp. 203-222.

PENA, H.3; A. Grilli; C. Salazar; D. Orhpanopoulos; 0. Suzuki; R. Arave
na y W. Rauert (1989). Estudio de Hidrologfa lsot6pica
en el drea del Salar de Llamara, Desierto de Atacama,
Chile. TAEA-TECDOC-502, pp.: 113-128.



6l.-

THOMA, G.; N. Esser; C. Sonntag; W. Weiss; J. Rudolph y P. Levegue
(1979). New technique of in situ soil-moisture sampling
for environmental isotope analysis applied at Pilat sand
dune near hordeaux. HETP modeiling of bomb tritium propa
gation in the unsaturated and saturated zones. Proc. of
Neuherberg Symp., IAEA-Vienna, Vol. 2, pp.: 753-766.

TROXLER ELEC. LAB., Inc. (1983). Depth Moisture Gauges, Instruction
Manual, 3300 series.

ZIMMERMANN, U.: D. Ehhalt y K.0. Munnich (1967). Soil-water movement
and evapotranspiration: changes 1in the isotopic composition

of the water. Proc. Symp. Isotpes in Hydrology, IAEA-Viena,
pp. 567-584.



