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RESUMEN 
 
La caracterización apropiada de las propiedades hidrodinámicas del suelo es esencial en 
el desempeño de los modelos de simulación de la transferencia de agua. El objetivo de 
esta tesis es analizar de forma general los métodos de determinación de dichas 
propiedades y de manera particular la caracterización realizada en el contexto del riego 
por gravedad. Para modelar y diseñar el riego por gravedad es común hacer mediciones 
durante un evento de riego y deducir valores promedio o efectivos de las propiedades 
hidrodinámicas de los suelos. Pero, la variabilidad espacial de los suelos puede ser de 
tal magnitud que la representatividad de estos valores podría cuestionarse. Se parte de 
la hipótesis de que el uso de valores efectivos de las propiedades hidrodinámicas del 
suelo en el riego por gravedad es válido en ciertas condiciones y se plantea el objetivo 
de analizarlas. La variabilidad espacial se representa a través de factores de escala 
calculados con la conductividad hidráulica saturada calculada a través de pruebas de 
infiltración. La influencia de la variabilidad espacial en el riego superficial se estudia con 
información experimental y a través de simulación Montecarlo, interpolación por krigeado, 
simulación estocástica y la generación de campos correlacionados con un método 
fundamentado en el análisis espectral. El estudio se complementa con la modelación de 
la fase de avance con valores de las propiedades hidrodinámicas del suelo generados 
aleatoriamente a partir de su representación estadística. A pesar de que los campos 
correlacionados presentan una variabilidad espacial importante, como se refleja en el 
perfil de las láminas infiltradas, el avance en las simulaciones muestra prácticamente el 
mismo comportamiento. Se concluye que es válido utilizar métodos inversos para 
determinar valores medios de las propiedades hidrodinámicas en el riego por gravedad 
cuando la distribución de probabilidad de las mismas es única en el espacio. 
 

ABSTRACT 
 
Appropriate characterization of soil hydraulic properties is essential to the performance of 
water flow models. The purpose of this thesis is the analysis of the characterization 
methods in general and in relation with the surface irrigation. Simulation and design of 
surface irrigation is frequently made by measuring data during an irrigation event and 
deducing average or effective soil hydraulic properties. However, the accurate of this 
values can’t be assured because the soil spatial variability. We assume that using effective 
hydraulic properties in surface irrigation is valid under certain conditions. Spatial variability 
of soil hydraulic properties is represented by scale factors calculated with the saturated 
hydraulic conductivity determined with infiltration tests. The influence of spatial variability 
on the advance front in surface irrigation is studied with experimental information and 
Montecarlo’s simulation, kriging interpolation, stochastic simulation and correlated fields 
obtained with spectral methods. Also, surface irrigation modeling is made with random 
soil hydraulic properties generated from their statistical representation. Despite the 
correlated fields spatial variability reflected on the infiltration depth variations along the 
field, the advanced on surface irrigation has a similar shape in all the correlated fields. We 
conclude that the using soil effective hydraulic properties is valid when their probability 
distribution is unique in space.
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INTRODUCCIÓN GENERAL 
 
La predicción de la transferencia de agua en el suelo es importante en las técnicas de 
riego y drenaje con las que se regula el régimen de humedad de los suelos agrícolas. En 
los procesos hidrológicos y de contaminación del agua subterránea el estudio del 
movimiento del agua en los suelos parcialmente saturados juega también un papel 
preponderante. 
 
La modelación mecanicista de la transferencia de agua en los suelos parcialmente 
saturados está basada en la ecuación de Richards (1931). La solución de esta ecuación 
a través de métodos analíticos o numéricos requiere de un número de parámetros que 
depende del grado de sofisticación del modelo y en particular de las formas algebraicas 
seleccionadas para describir las características hidrodinámicas del suelo que están 
constituidas por las relaciones entre el potencial de presión del agua en el suelo con el 
contenido de humedad y la conductividad hidráulica del mismo. La identificación de los 
parámetros que los modelos requieren es una las principales limitantes para el uso de los 
mismos.  
 
Las propiedades hidrodinámicas de los suelos son de los datos de entrada más 
importantes en los modelos de simulación del riego por gravedad, que en la formulación 
mecanicista más completa se realiza con las ecuaciones de Barré de Saint Venant, para 
simular el flujo superficial, y la ecuación de Richards, para la infiltración. Los algoritmos 
de diseño del riego por gravedad dependen también de la caracterización hidrodinámica 
adecuada del suelo. Strelkoff et al. (2009) señalaron que probablemente el factor más 
importante en el proceso del riego superficial y uno de los más difíciles de cuantificar es 
la infiltración, por lo que su caracterización apropiada es fundamental en el desempeño 
de los sistemas de riego. En principio, es posible resolver la ecuación de Richards, sin 
embargo, en suelos naturales, las condiciones superficiales de heterogeneidad son un 
problema importante. Tradicionalmente la infiltración se mide en puntos discretos con 
infiltrómetro de doble cilindro o con instrumentos como el infiltrómetro de disco (Angulo-
Jaramillo et al., 2000). En el mejor caso, las mediciones así obtenidas son representativas 
de un solo punto. La variabilidad espacial puede ser de tal magnitud que los valores 
promedio adecuados para la simulación no pueden deducirse con facilidad. Sin embargo, 
en la mayoría de las aplicaciones el interés no es la distribución detallada del potencial 
de presión y de la humedad sino los promedios espaciales (Mohanty y Shu, 2007). 
 
Para estimar los valores probabilistas de los parámetros se han implementado algunas 
técnicas para instrumentar pruebas de riego. Las técnicas pueden ser simples, como 
introducir una barra de metal para determinar la profundidad de penetración del agua 
después del riego, o más elaboradas, como medir los perfiles superficiales del agua 
durante el riego. Las determinaciones indirectas, a través de la simulación de las fases 
de avance y recesión son populares porque los datos son relativamente fáciles de obtener 
y los resultados representan promedios de campo en algún sentido. En la práctica, es 
una tendencia actual hacer las mediciones durante un evento de riego y deducir datos 
promedio o efectivos de la infiltración y rugosidad (Strelkoff et al., 2009). 
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De acuerdo con Jury et al. (2011), una propiedad efectiva es una relación funcional entre 
cantidades promediadas sobre un volumen que dependen de la escala y del modelo. La 
conductividad hidráulica no saturada es un ejemplo de una propiedad efectiva, definida 
como el cociente entre el flujo y el gradiente de potencial hidráulico, medidos a la misma 
escala. Ésta es monótona y única cuando el volumen de medición se elige en una región 
con material poroso homogéneo. Pero, conforme aumenta la escala de medición y el 
material es más heterogéneo, la posibilidad de una representación única adecuada de la 
función disminuye. Propiedades como la conductividad hidráulica saturada varían en 
varios órdenes de magnitud en un campo típico (Sharma et al., 1980). 
 
Para incorporar los efectos de la variabilidad espacial de las propiedades hidrodinámicas 
pueden identificarse dos caminos: i) identificar los valores de todas las propiedades 
relevantes del suelo e incorporarlos en un modelo numérico tridimensional determinístico 
para simular las distribuciones detalladas del potencial de presión y del contenido de 
humedad y ii) usar propiedades efectivas ya sea desde un punto de vista estocástico o a 
través de la estimación inversa con experimentación hidrodinámica. El primero de los 
enfoques tiene la desventaja de requerir una gran cantidad de datos para caracterizar un 
medio poroso heterogéneo, lo cual puede hacer prohibitiva su instrumentación.  
 
En el presente trabajo de investigación se propone analizar de forma general los métodos 
de caracterización hidrodinámica de los suelos y en particular la caracterización realizada 
en el contexto del riego por gravedad.  
 
En el capítulo uno se muestran las ecuaciones diferenciales que se utilizan para modelar 
el proceso de transferencia de agua en el suelo y se describen de manera detallada las 
características hidrodinámicas de los suelos. Considerando que la adecuada 
caracterización hidrodinámica de los suelos depende en buena medida de la definición 
clara de las relaciones funcionales, parámetros y escalas de medición, en este capítulo 
se plantea como objetivo la discusión de estos tres elementos. Para tal efecto, se analizan 
las formas algebraicas de las propiedades hidrodinámicas de los suelos.  
 
En el capítulo dos se analizan los métodos indirectos de estimación de las propiedades 
hidrodinámicas de los suelos. En particular, se realiza la estimación de los parámetros de 
forma de la característica de humedad a partir de la curva granulométrica del suelo 
aplicando las relaciones desarrolladas en el marco de la geometría fractal en la 
conceptualización de las escalas de Laplace y Stokes de Fuentes (1992). La verificación 
de las relaciones propuestas se realiza a través de la comparación de las pendientes 
medias de las curvas granulométrica y de retención en 660 suelos de la base de datos 
GRIZZLY (Haverkamp et al., 1998) utilizando la ecuación de van Genuchten (1980). Los 
resultados indican que la metodología propuesta puede ser utilizada con fines de 
predicción de los parámetros de forma. Los parámetros de estructura de la curva de 
retención deben ser obtenidos a partir de otras consideraciones. 
  
En el capítulo tres se analiza la modelación inversa como herramienta para la estimación 
de los parámetros. El capítulo inicia con una breve descripción del desarrollo histórico de 
los métodos inversos para la determinación de las propiedades hidrodinámicas de los 
suelos. De esta revisión se derivan dos importantes conclusiones: i) En condiciones de 
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laboratorio se han propuesto y mejorado algunas metodologías que han producido 
algunos buenos resultados, sin embargo, se enfatiza el hecho de que en la mayoría de 
los casos los parámetros determinados en laboratorio son inconsistentes para las 
condiciones de campo; y ii) Las funciones objetivo utilizadas en los métodos inversos 
requieren información complementaria a las tradicionalmente medidas en una prueba de 
infiltración convencional, por ejemplo. Posteriormente, se muestra el planteamiento 
general del problema inverso para la caracterización hidrodinámica de suelos y 
finalmente se muestra un estudio experimental. 
 
En el capítulo cuatro se discute el tema la variabilidad espacial de las propiedades 
hidrodinámicas de los suelos. En particular se discute la conveniencia del uso de 
propiedades hidrodinámicas efectivas. La estimación de propiedades efectivas puede 
realizarse por i) promedios estadísticos simples, cuya validez está restringida por la no 
linealidad de la ecuación de flujo; ii) la aproximación estocástica, que evalúa la presencia 
y magnitud de los errores en la modelación; y iii) la modelación inversa que se enfrenta a 
problemas de unicidad de la solución y correlación entre parámetros. El análisis se realiza 
sobre las condiciones para que la posición del frente de avance en el riego por melgas 
pueda ser descrito por propiedades hidrodinámicas efectivas del suelo. La utilización de 
las propiedades hidrodinámicas efectivas del suelo se examina a través de la generación 
sintética de suelos. Para analizar el problema de la variabilidad espacial de las 
propiedades hidrodinámicas utiliza la teoría de similitud en medios porosos con el objeto 
de realizar el escalamiento de la infiltración.  
 
Los objetivos que se plantean son los siguientes: 
  
1 Revisar los fundamentos de la caracterización hidrodinámica de suelos para predecir 
la transferencia de agua en los mismos. 
 
2 Analizar métodos indirectos e inversos de caracterización hidrodinámica de suelos. 
 
3 Analizar el problema de la variabilidad espacial de las propiedades hidrodinámicas de 
los suelos y en particular la representación de las mismas por propiedades únicas o 
efectivas para modelar fase de avance en el riego por gravedad.  
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CAPÍTULO 1 ECUACIONES Y PARÁMETROS DEL FLUJO DE AGUA EN EL SUELO 
 
1.1 Introducción 
 
En este capítulo se exponen las ecuaciones diferenciales que se utilizan para describir la 
transferencia del agua en el suelo y se describen de manera detallada los parámetros de 
las características hidrodinámicas. 
 
Considerando que la adecuada caracterización hidrodinámica de los suelos depende en 
buena medida de la definición clara de las relaciones funcionales, parámetros y escalas 
de medición, en este capítulo se plantea como objetivo la discusión de estos tres 
elementos.  
 
1.2 Ecuación de Richards 
 
La descripción de la transferencia del agua en el suelo puede hacerse con la ley de Darcy 
(1856) modificada por Buckingham (1907) para suelos no saturados: 
 
      q K H K z                 (1.1) 
 
donde q  es el flujo por unidad de área expuesta perpendicularmente al movimiento del 
agua 1LT   ; H z    es el potencial hidráulico  L ;   es el potencial de presión del 

agua en el suelo  L ; z  es el potencial gravitacional, asimilado a la coordenada espacial 
vertical orientada positivamente hacia abajo  L ;  K  es la conductividad hidráulica en 
función del potencial de presión en suelos no saturados; y  H H / x, H / y, H / z       
es el gradiente del potencial hidráulico.  
 
Para completar la descripción del flujo transitorio del agua en el suelo se requiere de la 
ecuación de continuidad: 
 

 q
t


  


           (1.2) 

 

donde   es el contenido volumétrico de agua en el suelo 3 3L L   ; y yx zqq qq=
x y z

 
   

  
 

es la divergencia del vector flujo. 
 
La combinación de las ecuaciones (1.1) y (1.2) proporciona la ecuación general de 
transferencia de agua en el suelo: 
 

    K z
t

         
         (1.3) 
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De la ecuación (1.3) se obtiene la ecuación de Richards (1931): 
 

      C K z
t

          
        (1.4) 

 
donde:  
 

   dC
d


 


          (1.5)  

 
es la capacidad específica 1L   , definida sólo para procesos uniformes de 
humedecimiento o secado. 
 
Childs y Collis-George (1950) definen la difusividad hidráulica como: 
 

      
 

KdD K
d C


   

 
         (1.6) 

 
para obtener la ecuación tipo Fokker-Planck: 
 

     dKD
t d z

           
        (1.7) 

 
La función de difusividad hidráulica puede calcularse con     y  K  , con la ecuación 
(1.6). También puede obtenerse con métodos directos experimentales.  
 
Las llamadas características hidrodinámicas de un suelo están formadas por la función 
de conductividad hidráulica  K   y la característica de humedad    . 
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1.3 Formas funcionales de las propiedades hidrodinámicas 
 
Para representar las propiedades hidrodinámicas de los suelos, que tienen formas 
distintas para la amplia gama de suelos encontrados en la naturaleza, se han dedicado 
esfuerzos considerables en el desarrollo de funciones con un conveniente número de 
parámetros. 
  
En la literatura especializada se han reportado diferentes formas funcionales basadas en 
la combinación de las variables dependientes  ,   y K, y en un cierto número de 
parámetros de ajuste, para la descripción de las características hidrodinámicas (e.g., 
Gardner, 1958; Brooks y Corey, 1964; Brutsaert, 1966; van Genuchten, 1980).  
 
El número de parámetros involucrados generalmente es cuatro o cinco y depende de las 
funciones cuya selección presenta dos dificultades: i) el número de combinaciones 
posibles es muy alto; y ii) no se cuenta con un criterio preciso sobre las propiedades 
físicas que estas formas funcionales deben satisfacer. 
 
Uno de los grupos más grandes de modelos para representar la curva de retención 
presentado en la literatura es la función potencia siguiente (Braddock et al., 2001): 
 

  1 n1 1 m
d 1        ; r

s r

  
 

  
    (1.8) 

 
donde d  es un parámetro de escala y representa un valor característico de la presión; 
m 0 , n 0  y 0   son tres parámetros de forma;   es el grado de saturación; s  y r  
son los contenidos de humedad a saturación y residual, respectivamente. 
  
Cuando 0   en la ecuación (1.8) se obtiene la ecuación de Brooks y Corey (1964): 
 

 

cr
cr

cr

para

( ) 1 para


 

      

     
       (1.9) 

 
y cuando mn   se obtiene la ecuación de van Genuchten (1980): 
 

 
mn

d

1


          
         (1.10) 

 
Los dos parámetros adimensionales de forma en la ecuación de van Genuchten (1980), 
m y n, están ligados por: 
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 km 1
n

   ; con  n k        (1.11)   

 
donde k es un valor entero inicialmente introducido por van Genuchten (1980) para 
calcular expresiones analíticas cerradas en las funciones de conductividad hidráulica 
cuando se usan los modelos de predicción de Burdine (1953) o Mualem (1976). Para la 
teoría de Mualem k=1 y para la teoría de Burdine k=2. 
 
La mayoría de los modelos paramétricos de la función  K   está basada en la relación 
teórica entre el tamaño de poro y el potencial de presión, i.e. la curva de retención puede 
ser interpretada como una medida estadística de la distribución equivalente del tamaño 
de poros (Corey, 1992). Las expresiones para la conductividad hidráulica pueden 
derivarse a partir de las leyes de Darcy y Poiseuille. Con estos modelos, dada una forma 
de la curva de retención se derivan expresiones cerradas para la conductividad hidráulica. 
 
La conceptualización general, que consiste en considerar el espacio poroso como un 
conjunto de poros cilíndricos, completamente llenos de agua o vacíos, es una 
simplificación que requiere entonces de la calibración de factores para la consideración 
de la tortuosidad y conexión de los poros y de al menos un punto para el escalamiento 
de la curva de conductividad. 
 
Introduciendo la ecuación (1.10) en el modelo de Mualem (1976), van Genuchten (1980) 
obtiene la expresión de la conductividad hidráulica siguiente: 
 

  
2m1/2 1/m

s

K 1 1
K

       
;  con  m 1 1/ n     (1.12) 

 
donde sK  es la conductividad hidráulica a saturación y es el punto de escalamiento de la 
curva. 
 
La introducción de la ecuación (1.10) en el modelo de Burdine (1953) permite obtener: 
 
  m2 1/m

s

K 1 1
K

      
;  con m 1 2 / n       (1.13) 

 
Fuentes et al. (2001), al considerar algunas hipótesis sobre la manera de definir el tamaño 
del poro que interviene en un modelo general derivado por los mismos autores, generan 
cuatro modelos particulares. Introduciendo la ecuación (1.8) en estos modelos, Fuentes 
et al. (2003) obtienen las formas cerradas siguientes: 
 
El modelo del "poro pequeño": 
 

 
   

   

s 1 m 1 m
I I

r

B ;1, sm B ;1 sm, sm
K , 0 sm 1 4s n 1

B 1, sm B 1 sm, sm
    

    
 

  (1.14) 
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   

   

s 1 m 1 m
I I

r

B ;1 sm, sm B ;1, sm
K , 0 2sm 1 4s n 1

B 1 sm, sm B 1, sm
    

    
 

  

 
 Modelo de la “media geométrica”: 
 

  
2sm1 m

rK 1 1 , 0 sm 1 2s n 1          
    (1.15) 

 
 Modelo del "poro neutro": 
 
  sms 1 m

rK 1 1 , 0 sm 1 4s n 1           
    (1.16) 

 
 Modelo del "poro grande": 
 
  2sm1 m

rK 1 1 , 0 2sm 1 4s n 1          
   (1.17)  

 

donde    
x q 1p 1

I 0
B x;p,q t 1 t dt   es la función beta incompleta de variable x y 

parámetros p 0  y q 0 ;    IB p,q B 1;p,q  es la función beta completa; s  es el cociente 
de la dimensión fractal del suelo (D) entre la dimensión del espacio físico (E), es decir, 

Ds E . Este parámetro es una función de la porosidad volumétrica total del suelo   : 
 
  s 2s1 1              (1.18) 
 
En las relaciones mostradas puede observarse que la ecuación de Brooks y Corey (1964) 
para la característica de humedad es un modelo de cuatro parámetros (tres parámetros 
de escala: s , r y d ; y el parámetro de forma  . El modelo de van Genuchten (1980) 
está expresado en función de cinco parámetros, los cuales se reducen a cuatro cuando 
se relacionan los parámetros de forma m y n. Los modelos mostrados de la conductividad 
hidráulica adicionan el parámetro de escala sK . Por lo tanto, para realizar la modelación 
de la transferencia de agua en el suelo deberá contarse con al menos cinco parámetros: 
tres parámetros de escala de la curva de retención ( s , r y d ); un parámetro de forma 
(m ); y el parámetro de escala de la conductividad hidráulica ( sK ). 
 
La característica de humedad puede obtenerse a través de la determinación directa de 
algunos puntos  ,   en campo o en laboratorio. La aplicación de estos métodos 
generalmente demanda tiempos y costos que dificultan su implementación. Los métodos 
de laboratorio son además poco representativos de las condiciones de campo por la 
diferencia de escala y la utilización de muestras muchas veces alteradas. En campo, los 
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métodos más comunes miden el potencial de presión con tensiómetros por lo que los 
datos experimentales están restringidos al rango de succión de estos instrumentos 
 0 750 cm    . Una vez que se determinan algunos puntos experimentales de la 
curva de retención, es común ajustar libremente los parámetros de las ecuaciones, sin 
otorgar significado físico y sin tomar en cuenta las restricciones derivadas de los aspectos 
del fenómeno. 
 
Cuando se ajustan libremente los parámetros de las ecuaciones algebraicas a la 
característica de humedad experimental no se otorga significado físico a los parámetros 
y no se consideran las restricciones derivadas de la propia naturaleza de las ecuaciones. 
Fuentes et al. (1992) analizan las restricciones de los parámetros de ajuste utilizados en 
la curva de retención ( )   y la conductividad hidráulica K( )  utilizando como criterio la 
ecuación de infiltración. Los autores consideran las siguientes ecuaciones: Gardner 
(1958); Brooks y Corey (1964); Brutsaert ((1966); van Genuchten (1980) sujeto a las 
condiciones de Mualem (1976) y Burdine (1956); van Genuchten (1980) combinado con 
Brooks y Corey (1964); y Fujita (1952). En el estudio, los autores muestran que la mayoría 
de las combinaciones fallan cuando se utilizan sobre el amplio margen de tipos de suelos 
que se encuentran en las aplicaciones y en particular se señala que para los suelos 
arcillosos el ajuste libre de parámetros es inconsistente con la teoría de infiltración. 
 
De las ocho combinaciones evaluadas por Fuentes et al. (1992), seis modelos: 1) Gardner 
(1958); 2) Brooks y Corey (1964); 3) Brutsaert (1966); 4) van Genuchten (1980) con 
condición de Mualem (1976); 5) van Genuchten (1980) con condición de Burdine (1953); 
y 6) van Genuchten (1980) sujeto a la condición de Mualem (1976) con la ecuación de 
Brooks y Corey (1964), son inadecuados para describir las propiedades hidrodinámicas 
de los suelos arcillosos. Esta situación puede provocar inconsistencias con la teoría de 
la infiltración cuando se ajustan sus parámetros en este tipo de suelos. 
 
Las otras dos combinaciones: 1) van Genuchten (1980) sujeto a la condición de Burdine 
(1953) con la ecuación de Brooks y Corey (1964) para K( ) ; y 2) Fujita (1952) y Parlange 
et al. (1982), pueden aplicarse a todo tipo de suelos sin restricción en los parámetros de 
ajuste. 
 
La primera de las combinaciones utiliza un parámetro menos que la segunda, por lo que 
resulta mejor en la práctica. La segunda combinación es adecuada en estudios teóricos 
ya que con su utilización pueden obtenerse soluciones analíticas para casos particulares. 
 
Otra manera de obtener las propiedades hidrodinámicas del suelo es la solución inversa 
de la ecuación de Richards (1931). Estos métodos estiman los parámetros de las 
relaciones funcionales de las características hidrodinámicas a través de optimización, es 
decir, dadas las condiciones iniciales y de frontera de un fenómeno hidrodinámico, el 
problema se resuelve con métodos numéricos o analíticos, y los parámetros de las 
relaciones constitutivas son obtenidos a través de un algoritmo de optimización. En estos 
métodos se han encontrado problemas de inestabilidad y de falta de unicidad de la 
solución debidos principalmente a la correlación entre parámetros. Esta situación ha 
obligado a la búsqueda de datos independientes para su inclusión en la función objetivo 
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(e.g. van Dam et al. 1992 y Toorman et al., 1992). Simunek y van Genuchten (1996) 
concluyen que para obtener tres parámetros ( d ,m y sK ) a través de la inversión de la 
ecuación de Richards con datos de infiltración medidos con el infiltrómetro de succión, se 
requiere información adicional como el potencial de presión en el suelo debajo del disco 
del infiltrómetro. 
 
Otros métodos se basan en información más fácil de obtener (distribución del tamaño de 
partículas, por ejemplo), es decir, la estimación de las características hidrodinámicas se 
realiza de manera indirecta a partir de propiedades del suelo más accesibles como la 
textura, la densidad aparente, la materia orgánica y la mineralogía de arcillas (Brakensiek 
et al., 1981; Rawls et al., 1982; Rawls et al., 1992). Estos métodos tienen restricciones 
para obtener los parámetros de escala. 
 
1.4 Parámetros de las propiedades hidrodinámicas 
 
El contenido volumétrico de humedad a saturación natural es un parámetro físico 
relativamente bien definido. Algunos autores (Rogowski, 1971) consideran que su valor 
es ligeramente inferior a la porosidad del suelo ( ) debido al aire atrapado, de tal manera 
que: s0.75 / 1    . 
 
Haverkamp et al. (1998) consideran a s  como el parámetro de ajuste más estable de los 
dos parámetros de escala ( r  y s ). Estos autores comparan los valores de s  calculados 
con el modelo de Brooks y Corey (1964) ( sBC ) con aquellos del modelo de van 
Genuchten  (1980) ( sVG ) sujeto a la condición de Burdine (1953), con r 0  , en los 
suelos de la base datos GRIZZLY (Haverkamp, 1998). Una regresión lineal de la forma 

sBC sVG k 2c( )     proporciona c 0.976 , con 2r 0.976 . La desviación estándar obtenida
ss 0.0266  cm3/cm3 es del mismo orden de magnitud del error asociado a la medición 
reportado para experimentos de campo (e.g., Sinclair y Williams, 1979; Haverkamp et al., 
1984) (i.e., 0.02  cm3/cm3). En un pequeño grupo de suelos (8.5%), que caen fuera del 
95% del intervalo de confianza de 2ss(e) , el valor de sBC  subestima sVG . Los autores 
atribuyen esto último a la poca disponibilidad de datos en la región húmeda de la curva 

( )  . 
 
Los autores comparan también los valores de sVG  calculados con el modelo de van 
Genuchten sujeto a las condiciones de Mualem y Burdine con r 0  . El acuerdo entre 

sVG k 1( )   y sVG k 2( )   es particularmente bueno. Una regresión lineal de la forma 

sVG k 1 sVG k 2( ) c( )     proporciona un coeficiente c 1.011 , con un coeficiente de 
correlación 2r 0.999 . La desviación estándar, ss(e) 0.0079  cm3/cm3, es mucho 
menor que el error de medida asociado con el contenido de humedad. 
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A partir de estos resultados, los autores infieren que el parámetro s  puede considerarse 
un parámetro independiente de ajuste, es decir, independiente del modelo de retención, 
del valor de k o del valor de r . 
 
En relación con el contenido de humedad residual r , los autores señalan que su 
significado físico es ambiguo. Bajo condiciones de campo el suelo difícilmente tiene un 
contenido de humedad igual a cero debido a las pequeñas cantidades de agua retenidas 
por las fuerzas de adsorción y a las atrapadas en poros no conectados. Sin embargo, el 
valor de r  diferente de cero depende no sólo de la geometría del medio poroso sino 
también de las condiciones iniciales antes del humedecimiento, lo cual significa que el 
valor de r  diferente de cero no puede considerarse un parámetro característico del 
suelo.  
 
En la práctica, la mayoría de los estudios estiman el valor de r  mediante el ajuste de la 
ecuación de retención a los datos medidos de ( )  , lo que reduce r  a un parámetro 
puramente empírico definido en términos del mejor ajuste y por lo tanto restringido al 
rango de datos experimentales. Esto conlleva a la obtención de valores negativos de r  
en muchos suelos. Por ejemplo, en la base de datos GRIZZLY, en 54.4% de los 660 
suelos se obtienen valores negativos de r  al ajustar la ecuación de van Genuchten  
(1980) con la condición de Mualem. Por conveniencia, el valor de r  puede restringirse a 
valores positivos, r 0  , lo cual sería apropiado si r  fuese un parámetro físico. Sin 
embargo, como r  es un parámetro de ajuste no existe razón para imponer tal restricción.  
 
Por otra parte, a diferencia de s , el contenido de humedad residual r  no es 
independiente de los parámetros de forma de la curva de retención. Haverkamp et al. 
(2002), utilizan r 0   para el ciclo principal de secado/mojado y sugieren que para suelos 
con porosidad uni-modal, el valor de r  está relacionado con el historial de los ciclos de 
mojado y secado anteriores a la lectura de datos de ( )  . 
 
De acuerdo con Haverkamp et al. (2002), independientemente de la ecuación que se 
seleccione para representar la característica de humedad, los parámetros de forma   y 
mn  dependen de los parámetros de escala, i.e., r  y s . Varios estudios (Haverkamp, 
2002) muestran que m se incrementa con r . El incremento de m proporciona una forma 
cuadrada a la curva de retención, por lo tanto, el seleccionar r  igual a cero es 
particularmente apropiado para suelos arenosos.  
 
Siguiendo los resultados reportados por Haverkamp et al. (1998), el valor de mn depende 
del valor de k  seleccionado. Los autores calcularon los valores de   y mn  con k 2  y 
k 10  para 660 suelos tomados de la base de datos GRIZZLY (con r 0  ). Al comparar 
los valores de mn  calculados con los dos valores de k , i.e. k 2 y k 10 , se puede 
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observar un decremento en mn  con el aumento de k . Aunque este efecto no puede 
percibirse para valores pequeños de mn (i.e., mn 0.8 ), la diferencia se vuelve 
gradualmente más significativa para valores mayores de mn . Sobre 0 mn 0.8   y con 
k 2  se tiene mn   . Fuera de este intervalo, los valores de mn  se desvían de la línea 
1:1 y mn   . Sin embargo, cuando se compara   y mn  calculados con k 1 , la 
condición mn    es satisfecha casi sobre todo el rango de mn . El comportamiento 
cambiante de   con mn  para diferentes valores de k , puede ser explicado mediante el 
análisis de los límites. Cuando k 0 , el valor de m  tiende a 1. Esto reduce 
considerablemente el número de parámetros libres y, por lo tanto, limita la flexibilidad de 
ajuste de la ecuación de van Genuchten (1980). Al contrario, cuando k   , la ecuación 
de van Genuchten (1980) tiene un comportamiento en potencia como la ecuación de 
Brooks y Corey (1964) y mn   . Esto explica la cercanía de mn  con   para k 10 . La 
dependencia de mn con respecto a k  y la inconsistencia entre las definiciones de los 
índices de forma de Brooks y Corey (1964) y van Genuchten (1980), muestra claramente 
que mn  no es el índice de forma ideal para el modelo de van Genuchten (1980) de la 
curva de retención. 
 
1.5 Conclusiones 
 
Se han discutido las relaciones funcionales y parámetros de las propiedades 
hidrodinámicas de los suelos. Se analiza la naturaleza de los parámetros y las 
propiedades invariantes con el objeto de realizar una definición de los parámetros 
adecuados para la caracterización hidrodinámica de los suelos. 
 
Para realizar la modelación de la transferencia de agua en el suelo deberá contarse con 
al menos cinco parámetros: tres parámetros de escala de la curva de retención 
 s r d, ,   ; un parámetro de forma (m ); y el parámetro de escala de la conductividad 
hidráulica ( sK ). 
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CAPÍTULO 2 MÉTODOS INDIRECTOS DE CARACTERIZACIÓN HIDRODINÁMICA 
DE SUELOS 

 
2.1 Introducción 
 
El hecho de que los métodos directos para caracterizar hidrodinámicamente los suelos 
sean costosos y laboriosos ha motivado la búsqueda de metodologías de caracterización 
basadas en información más fácil de obtener. En los métodos indirectos, la estimación 
de las características hidrodinámicas se realiza a partir de propiedades del suelo más 
accesibles como la textura, la densidad aparente, la materia orgánica y la mineralogía de 
arcillas (Brakensiek et al., 1981; Rawls et al., 1982; Rawls et al., 1992). 
 
En este capítulo se analizan los métodos indirectos de estimación de las propiedades 
hidrodinámicas de los suelos. En particular se expone la estimación de los parámetros 
de forma de la característica de humedad a partir de la curva granulométrica del suelo 
aplicando las relaciones desarrolladas en el marco de la geometría fractal en la 
conceptualización de las escalas de Laplace y Stokes de Fuentes (1992). La verificación 
de las relaciones propuestas se realiza a través de la comparación de las pendientes 
medias de las curvas granulométrica y de retención en 660 suelos de la base de datos 
GRIZZLY (Haverkamp et al., 1998) utilizando la ecuación de van Genuchten (1980). Los 
resultados indican que esta metodología puede ser utilizada con fines de predicción de 
los parámetros de forma. Sin embargo, los parámetros de escala de la curva de retención 
deben ser obtenidos a partir de otras consideraciones. 
 
2.2 Los métodos indirectos de caracterización hidrodinámica 
 
En general, los métodos indirectos para obtener la curva de retención se basan en la 
curva granulométrica y pueden clasificarse en tres grandes categorías: i) métodos 
discretos de regresión; ii) métodos de regresión funcional; y iii) métodos semifísicos. 
 
i Métodos discretos de regresión 
 
Los métodos discretos de regresión estiman el contenido de humedad en el suelo que 
corresponde a ciertos valores del potencial de presión utilizando regresión lineal múltiple 
(Gupta y Larson, 1979) o redes neuronales (Pachepsky et al., 1996). Los valores del 
contenido de humedad que con mayor frecuencia se estiman son a -10, -33 y -1500 kPa. 
Los dos últimos valores corresponden a los contenidos de humedad a capacidad de 
campo y punto de marchitamiento permanente, respectivamente. Tietje y Tapkenhinrichs 
(1993) concluyen que los métodos discretos a menudo tienen resultados pobres porque 
las ecuaciones de regresión están basadas en medidas obtenidas de muestras alteradas 
de suelo. 
 
ii Métodos de regresión funcional  
 
En los métodos de regresión funcional se asume una forma preliminar de la curva de 
retención y los parámetros se derivan a través de métodos de regresión. Rawls et al. 
(1982) presentan una lista de valores promedio de los parámetros de la ecuación de 
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Brooks y Corey. Rawls y Brankensiek (1985) derivan los parámetros de la misma 
ecuación como una función de los contenidos de arcilla y arena y la porosidad para suelos 
de los E.U.A. Shaap et al. (1998) derivan los parámetros promedio para la ecuación de 
van Genuchten con base en las clases texturales de los E.U.A. 
 
iii Métodos semifísicos  
 
Los métodos semifísicos correlacionan los parámetros de forma de la curva de retención 
con los de la distribución del tamaño de partículas. La principal hipótesis de estos 
métodos es la similaridad de forma entre ambas curvas (e.g., Arya y Paris, 1981; 
Haverkamp y Parlange, 1986; Fuentes, 1992). 
 
Bastet et al. (1999) apuntan que las funciones de pedotransferencia deben utilizarse con 
las consideraciones siguientes: i) la aplicabilidad de las funciones es muy variable, desde 
lo aceptable hasta lo extremadamente inconveniente; ii) las funciones empíricas son 
válidas en los suelos para los cuales se generaron y en consecuencia no son de 
aplicación general; y iii) la predicción de las funciones es mejor a potenciales de presión 
bajos debido a la influencia de la textura del suelo sobre la distribución de la 
microporosidad.  
 
Los métodos indirectos se validan estadísticamente evaluando su conveniencia para 
describir los datos. Sin embargo, el principal objetivo de la caracterización hidrodinámica 
es el uso de los parámetros en los modelos de simulación y por tal motivo deberían ser 
evaluados en su aplicación final. Vereecken et al. (1990) nombran tal evaluación como 
una validación funcional, i.e., la evaluación del desempeño de las funciones de 
pedotransferencia en el contexto de las aplicaciones. Vereecken et al. (1992) evalúan el 
efecto de la incertidumbre en las variables de entrada de la función de pedotransferencia, 
por ejemplo, densidad aparente o contenido de arcilla, sobre el error de estimación de 
variables como la cantidad de agua drenada del perfil del suelo o la relación entre las 
evapotranspiraciones real y potencial, por medio de simulación Montecarlo. Espino et al. 
(1995) señalan que el hecho de que las funciones de pedotransferencia estén basadas 
en datos limitados afecta su capacidad para capturar completamente los procesos 
hidrodinámicos de interés.  
 
2.3 Parámetros de forma 
 
El contenido de humedad en el suelo está íntimamente ligado a la curva porosimétrica, 
 S R , que representa el volumen de poros relativo al volumen poroso total cuyos 

tamaños son menores o iguales a un tamaño R, llamada también frecuencia acumulada 
del tamaño de los poros con base en volumen. 
 
Los métodos directos para la determinación de la curva porosimétrica son de aplicación 
restringida, situación que ha motivado el desarrollo de métodos para la obtención de ésta 
a partir de la curva granulométrica,  F D , que representa la masa de las partículas por 
unidad de masa de suelo cuyos tamaños son menores o iguales a un tamaño D, llamada 
también frecuencia acumulada del tamaño de partículas con base en la masa. Es de 
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señalarse que la curva granulométrica es la propia masa acumulada de las partículas en 
un suelo de masa unitaria ( stM 1 ). 
 
La definición de los tamaños o escalas R y D es extremadamente difícil debido a la 
estructura geométrica irregular de los suelos. La definición se realiza de manera indirecta 
o equivalente. Para la primera se utiliza la ley de Laplace que establece la relación entre 
el potencial de presión ( ) , expresado como una altura equivalente de agua, y el radio 
de poro (R). Para la segunda escala se utiliza la ley de Stokes que describe la velocidad 
( sv ) en régimen laminar de una partícula de diámetro D que cae dentro de un fluido 
infinito. Estas leyes se escriben respectivamente de la manera siguiente: 
 

 c

w

2 cos
gR

 
  


         (2.1) 

 

 2o w
s

c o

gv 1 D
18

  
    

        (2.2) 

 
donde   es la tensión en la interfaz agua-aire [MT-2]; c  es el coeficiente de viscosidad 
dinámica [ML-1T-1]; w  es la densidad del agua [ML-3]; o  es la densidad de partículas 
[ML-3]; g es la aceleración gravitacional [LT-2]; y c  es el ángulo de contacto que forma la 
interfaz agua-aire con las partículas sólidas.  
 
Para establecer una relación entre  S R  y  F D  se ha aceptado que existe una 
correspondencia biunívoca entre R y D, de modo que en un paquete caracterizado por R 
y D la relación de vacíos (e) es una constante. Arya y Paris (1981) discretizan la curva 
granulométrica en cN  clases, cada clase caracterizada por iR  y iD , de modo que el 
volumen de los vacíos ( viV ) relativo al volumen de los sólidos ( siV ) en la clase i-ésima 
es igual al volumen total de los vacíos ( vtV ) relativo al volumen total de los sólidos ( stV ), 
es decir vi si vt stV V V V e    . Aceptando que la densidad de las partículas es la misma 
en cada clase si si st st oM V M V     , se obtiene vi vt si stV V M M   ; la masa total es 
tomada unitaria, stM 1 . La acumulación de las fracciones relativas de volumen y de 
masa conduce a la igualdad siguiente:  
 
 S(R) F(D)           (2.3) 
 
Se acepta que para un contenido volumétrico de agua dado ( ), el agua se encuentra 
contenida en los poros con radios menores o iguales a R. En tal situación la curva 
porosimétrica se vuelve igual al grado de saturación   , donde   es la porosidad total 
del suelo, es decir          R S R F D . Con la última relación se puede estimar la 
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característica de humedad     a partir de la curva granulométrica utilizando la relación 
de Laplace, ecuación (2.1), si se cuenta con una relación entre R y D. 
 
En cada paquete formado por la clase i-ésima de partículas y poros, puede obtenerse 
una relación entre R y D siguiendo el razonamiento de Arya y Paris (1981). En cada 
paquete el volumen de los sólidos es proporcionado por 3

si i i6V ND    donde iN es el 
número de partículas de diámetro iD . El espacio de los vacíos es asimilado a un tubo 
cilíndrico de área 2

iR  y longitud i iND ; considerando sin embargo que las partículas son 
irregulares la longitud del tubo deberá ser mayor, para ello se introduce un exponente 

1   de modo que la longitud quede definida por  i iN D
  y el volumen de los vacíos 

por  2
vi i i iV R N D

    . Puesto que la relación de vacíos es constante se obtiene lo 
siguiente: 
 

 
 i i 1

i

eR D
6 N 


         (2.4) 

El número de partículas en el paquete se calcula con 3 3
i si i i o iN 6V D 6 F D      , donde 

iF  es la masa de las partículas en la clase i-ésima. La relación de vacíos se calcula con 
    e 1 . Mediante la reproducción, en algunos suelos, de la característica de 

humedad a partir de la curva granulométrica con las ecuaciones (2.3) y (2.4), asumiendo 
un ángulo de contacto nulo y una temperatura de 20oC, es decir 0.149 R    si R y 
están en centímetros, los autores obtienen un valor medio de 1.38  . 
 
La sustitución de la expresión de iN  en la ecuación (2.4) conduce a la siguiente relación 
entre R y D: 
 

  
1

1 3 1 2 o
i i

i

eR D
6 6 F


   

   
        (2.5) 

 
La estimación de la presión del agua con la ley de Laplace utilizando la ecuación (2.4) 
puede depender del tamaño de la clase. En efecto, si la definición de las clases es tal que 
contengan la misma masa i cF 1 N   y tomando    1 1

2 2

1
i i i2D D F D F 

    , el valor de iR  

y en consecuencia la presión asociada pueden depender de cN . Cuando la partición es 
realizada en el dominio de manera constante  i máx mín cD D D N   , con 

 1 1
2 2

1
i i i2D D D   , se obtendrán iF  variables definidas por    1 1

2 2i i iF F D F D    , 

pudiendo ocurrir que la variación de iD  en relación con el número de clases sea menos 
fuerte que la variación correspondiente en iF , y en consecuencia iR  pueda depender de 

cN . 
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Si, de acuerdo con Fuentes (1992), se acepta que la distribución de la masa en las clases 
sigue un patrón fractal, es decir   f3 D

i d i dF F D D 
   , donde fD  es la dimensión fractal y 

dF  es la masa asociada a una clase característica representada por dD , de la ecuación 
(2.5) se obtiene, con fs D 3 , lo siguiente: 
 

  
  13 1 s

1 3s 1 2 o d
i i

d

DeR D
6 6 F


   

    
       (2.6) 

 
en la cual el radio puede depender de la cantidad de masa ( dF ) correspondiente a la 
escala característica de las clases de partículas ( dD ), como ha sido señalado por Fuentes 
(1985), quien introduce distribuciones continuas para este modelo. En Fuentes (1992) se 
intenta salvar este problema al extraer la relación no lineal entre R y D. La misma 
estructura de la ecuación (2.6) sugiere una relación en potencia que contiene como caso 
particular la relación lineal utilizada por Haverkamp y Parlange (1985) en suelos 
arenosos. 
 
La relación de empaquetamiento sugerida por Fuentes (1992) es la siguiente:  
 

 
1

d d

R D
R D


 

  
 

          (2.7) 

 
en donde la relación entre las escalas de referencia ( dR  y dD ) quedan sujetas a una 
determinación a partir de los fenómenos dinámicos (como la infiltración y el drenaje de 
los suelos) con la teoría de los fenómenos inversos. Este autor propone dos relaciones 
entre   y s. En las pequeñas escalas la relación: 
 

 2s 1
2(1 s)


 


          (2.8) 

 
mientras que en las grandes escalas la relación siguiente: 
 

 2s 1
2s(1 s)


 


          (2.9) 

 
El parámetro s está definido como fs D E , donde fD  es la dimensión fractal del suelo 
y E 3  la dimensión de Euclides en donde el suelo se encuentra embebido, y su 
dependencia con respecto a la porosidad total del suelo ( ) se encuentra definida de 
manera implícita en la ecuación  siguiente (Fuentes et al., 2001): 
 
 s 2s(1 ) 1              (2.10) 
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Dado que la clase característica en esta aproximación no puede argumentarse sin 
ambigüedad, en el contexto de la modelación de Arya y Paris (1981) y Fuentes (1985, 
1992), el último autor sugiere concentrar los esfuerzos en estimar los parámetros de 
“forma” de las distribuciones utilizadas para describir la curva granulométrica. 
 
Si la curva porosimétrica es representada por un función dS(R;R , )  en donde dR  
representa la escala característica de los tamaños de los poros y por tanto de la presión 
del agua (o “escala” de los poros o de la presión) y   es el vector de los parámetros de 
forma (que intervienen directamente en la densidad de esta función), es claro que la curva 
granulométrica de acuerdo con las ecuaciones (2.3) y (2.7) adquiere la forma 
  1

dF D S(D ;D , )  . La descripción de la primera curva se volverá más difícil si cada uno 
de los parámetros deberá guardar una relación estrecha con los de la segunda. Por tal 
razón, la “forma” de las curvas será caracterizada con el parámetro que resulta del trabajo 
de Bloemen (1980) sobre la curva granulométrica para caracterizar su forma en “S”; este 
parámetro fue propuesto partiendo de una forma discreta de la curva y escrita en lenguaje 
continuo por Fuentes (1985). El parámetro de forma es definido por la pendiente media: 
 

 
1

F
0

dlog(F) dF
dlog(D)

            (2.11) 

 
la cual puede extenderse para caracterizar la forma también en "S" de la curva 
porosimétrica: 
 

 
1

S
0

dlog(S) dS
dlog(R)

            (2.12) 

 
Considerando las ecuaciones (2.3) y (2.5) en las ecuaciones (2.11) y (2.12) se encuentra 
la relación siguiente entre las pendientes medias: 
 

 F

S

1 
  


          (2.13) 

 
Para ilustrar la aplicación de las relaciones expuestas anteriormente, la curva de 
retención se describe con la ecuación de van Genuchten (1980). 
 
Si el contenido volumétrico de agua se obtiene mediante la acumulación del volumen de 
vacíos desde los poros más pequeños hasta los poros más grandes, es decir, el llenado 
de los poros se realiza en forma sucesiva, con la relación de Laplace y la ecuación (2.12)
, la curva porosimétrica puede expresarse de la manera siguiente: 
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  
mn

d
r r

RS(R) S 1 S 1
R


       

   
       (2.14) 

 
donde r r sS    .  
 
Con la ayuda de las ecuaciones (2.4) y (2.5), la curva granulométrica puede describirse 
con la función: 
 

  
MN

d
r r

DF(D) F 1 F 1
D


       

   
       (2.15) 

donde r rF S ; con los parámetros de forma de ambas curvas relacionados con las 
expresiones siguientes: 
 
 M m   y N (1 )n          (2.16)  
 
Por otra parte, con las ecuaciones (2.8) y (2.12) aplicadas a las ecuaciones (1.10) y (2.14)
, respectivamente, se obtiene:  
 

 S
mn

1 m
 


  y  F

MN
1 M

 


     (2.17) 

 
Las relaciones mostradas consideran a los parámetros m  y n  de forma independiente. 
Sin embargo, es conveniente utilizar alguna de las relaciones entre estos parámetros 
establecidas con el objeto de obtener formas cerradas de la función de conductividad 
hidráulica. Para ilustración, en este trabajo se utiliza la relación obtenida por Fuentes et 
al. (2003) para el modelo de conductividad hidráulica (K) del “poro grande”: 
 

  2sm1 m
s eK K 1 1 S     

 con 0 2sm 1 4s n 1       (2.18) 

 
donde sK es la conductividad hidráulica a saturación. 
 
2.4 La base de datos GRIZZLY 
 
Para la aplicación de las relaciones descritas se utiliza la base de datos GRIZZLY 
(Haverkamp et al., 1998) que compila datos de 660 suelos de la literatura. Prácticamente 
la totalidad de los datos provienen de experimentos de campo, excepto los datos 
correspondientes a 20 suelos que fueron caracterizados en experimentos de laboratorio. 
En la mayoría de los suelos se dispone de: i) la densidad aparente, d  [g/cm3]; ii) densidad 
real, s  [g/cm3], la cual se considera igual a 2.65 g/cm3 para los casos en los que no se 
reporta el valor particular en la fuente; iii) el tamaño de partículas D [ m]  como una 
función de la frecuencia acumulada; iv) porcentaje de materia orgánica; v) datos de la 
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curva de retención    ; y vi) datos de conductividad hidráulica K( ) . Para la 
determinación de la distribución del tamaño de partículas se utilizaron una gran variedad 
de métodos de medida (e.g. métodos de tamizado y sedimentación), al igual que para las 
características hidrodinámicas (e.g., tensiómetros, membranas de presión, sonda de 
neutrones, y métodos de drenaje interno). En los casos en que se reportan las curvas de 
humedecimiento y secado, solo la curva de secado se conservó para la base datos. 
 
La distribución de los 660 suelos de acuerdo con las clases texturales del USDA (7ª 
Sistema de Clasificación Americana de suelos del USDA, 1960) cubre la mayoría del 
triángulo de texturas. En la base datos están representadas 10 clases texturales: arena 
(85), arena franca (60), franco arenoso (143), franco (72), franco limoso (83), franco arcillo 
arenoso (2), franco arcilloso (31), franco arcillo limoso (61), arcillo limoso (54), y arcilla 
(69). 
 
2.5 Aplicación 
 
El parámetro s  es calculado en función de la porosidad con la ecuación (2.10), el valor 
de   se calcula con las expresiones (2.8) y (2.9) y los valores de dD  y m  se obtienen 
mediante la minimización de la suma de los cuadrados de los errores entre la frecuencia 
acumulada experimental y la estimada con la ecuación (2.15), considerando la relación 
(2.17). Para la optimización se utiliza el algoritmo de Marquardt (1963). En la Figura 2.1 
se muestra una comparación entre la frecuencia acumulada del tamaño de partículas 
experimental y la ajustada. En la figura se puede apreciar que no existe diferencia 
significativa entre los dos valores de  .  
 

  

(a) 2s 1
2(1 s)


 


 (b) 2s 1

2s(1 s)


 


 

 Figura 2.1 Ajuste de la curva granulométrica en los 660 suelos de la base de datos 
GRIZZLY. 

 
Los parámetros de forma de la curva de retención se obtienen con las relaciones (2.16). 
 
Para verificar la bondad de la predicción, el valor "real" de m  se estima a través del ajuste 
de la ecuación (1.10) a los datos experimentales considerando la relación (1.17),  es decir 
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el modelo del poro grande. Los valores de los parámetros r  y s  son tomados como se 
reportan en el catálogo ( r 0)  ; los valores de d  y m son obtenidos mediante la 
minimización de la suma de los cuadrados de los errores entre el contenido volumétrico 
de humedad experimental y el estimado con la ecuación (1.10). En la Figura 2.2 se 
muestra una comparación de los datos experimentales y los ajustados con el modelo. 
 

  
(a) 2s 1

2(1 s)


 


 (b) 2s 1
2s(1 s)


 


 

Figura 2.2 Ajuste de la curva de retención en los 660 suelos de la base de datos 
GRIZZLY. 

 
En la Figura 2.3 muestra la comparación entre las pendientes medias considerando la 
relación (2.17). Aunque la predicción es similar con ambas expresiones de  , se puede 
apreciar una ligera mejoría con la ecuación (2.9), que corresponde a las grandes escalas. 
 

  

(a) 2s 1
2(1 s)


 


 (b) 2s 1

2s(1 s)


 


 

 
Figura 2.3 Predicción de la curva de retención a partir de la curva granulométrica en 660 

suelos de la base de datos GRIZZLY. 
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2.6 Parámetros de estructura 
 
Con base en elementos de la geometría fractal de Mandelbrot (1983), Fuentes (1992) 
propone la relación siguiente: 
 

 v

s

DR
T
 

   
          (2.19) 

 
Las escalas s  y v  pueden definirse considerando que una unidad de masa de suelo 
seco puede asimilarse a una esfera de diámetro T , es decir: 
 

 
1 3

t
t

t

6M 
    

          (2.20) 

 
 1 3

v t              (2.21) 
 
  1 3

s t 1              (2.22) 
 
El factor de tortuosidad T  es proporcionado por: 
 

 svT
R D


       

   
         (2.23) 

 
donde: 
 
 2s 1             (2.24) 
 
y 
 

 2s 1
2(1 s)


 


          (2.25) 

 
La introducción de las ecuaciones (2.21) y (2.22), considerando v se V / V / (1 )     en 
la ecuación (2.19) conduce a: 
 

 1/3DR e
T

           (2.26) 

 
Para pasar de las pequeñas a las grandes escalas, Fuentes (1992) se basa en la 
aplicación de la relación R-D a los puntos de referencia MR  y MD , es decir: 
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 M v
M

M s

DR
T

 
   

         (2.27) 

 
donde: 
 

 s
M

M

T
D


 

  
 

          (2.28) 

 
De acuerdo con Fuentes (1992): 
 
 M M M MS S(R ) 1/ 2 F(D ) F           (2.29) 
 
cuya sustitución en la ecuación (2.15) proporciona: 
 

 g
M 1/M 1/N

D
D

(2 1)



         (2.30) 

 
y de la ecuación (2.26): 
 

 1/3M
M

M

DR e
T

           (2.31) 

 
Y considerando que MR  es el diámetro: 
 
 m mr R / 2           (2.32) 
 
Si se considera como hipótesis que el ángulo de contacto no cambia con el contenido de 
humedad y en particular que es igual a cero, la ley de Laplace puede escribirse como: 
 

 
2
L2

r


            (2.33) 

 
de donde pueden asociarse M  y Mr : 
 

 
2
L

M
M

2
r


            (2.34) 

 
donde L  es un grandor definido por 1/2

L w(2 / g)    , que tiene las dimensiones de una 
longitud y para el agua a 20°C L 0.386  , por lo tanto: 
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 m
M

0.149
r

            (2.35) 

 
y con la hipótesis (2.28) en la (1.10) se obtiene: 
 

 
 

M
d 1/n1/m2 1


 


         (2.36) 

 
La relaciones establecidas para los parámetros de estructura se ven afectadas por el 
hecho, como lo señala Fuentes (1992), que la curva granulométrica depende de la 
convención sobre el tamaño mayor de partículas ( maxD ) bajo del cual se define el sistema 
de sólidos del suelo (generalmente se admite G 1  con maxD 2000 m  ). Y dado que la 
masa de partículas de tamaño menor que D es relacionado a la masa unitaria maxG(D ) 1
, se infiere que una variación en la definición de maxD  repercutirá sobre el valor del 
parámetro mD  definido por mF(D ) 1/ 2  y sobre mR  y m . Dicho de otra manera, la 
variación de la frontera representada por maxD  producirá un desplazamiento de la curva 
granulométrica sobre el eje D y por consecuencia un desplazamiento de la curva ( )   
sobre el eje  . 
 
Por lo tanto, los parámetros de escala de la curva de retención deben ser obtenidos a 
partir de otras consideraciones. 
 
2.6 Conclusiones 
 
Se realiza la estimación de los parámetros de forma de la característica de humedad a 
partir de la curva granulométrica del suelo aplicando las relaciones desarrolladas en el 
marco de la geometría fractal en la conceptualización de las escalas de Laplace y Stokes 
de Fuentes (1992). 
 
La verificación de las relaciones propuestas se realiza a través de la comparación de las 
pendientes medias de las curvas granulométrica y de retención en 660 suelos de la base 
de datos GRIZZLY utilizando la ecuación de van Genuchten (1980).  
 
Los resultados indican que la metodología propuesta puede ser utilizada con fines de 
predicción de los parámetros de forma. Los parámetros de estructura de la curva de 
retención deben ser obtenidos a partir de otras consideraciones 
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CAPÍTULO 3 MÉTODOS INVERSOS DE CARACTERIZACIÓN HIDRODINÁMICA 
DE SUELOS 
 
3.1 Introducción 
 
En el capítulo anterior quedó establecido un procedimiento para la obtención de los 
parámetros de forma de algunas formas funcionales de las propiedades 
hidrodinámicas de los suelos basado principalmente en la distribución de partículas 
de los mismos. Ahí se remarcaron los inconvenientes de utilizar la misma 
información para la obtención de los parámetros de estructura de estas formas 
funcionales.  
 
En el presente capítulo se analiza la modelación inversa como herramienta para la 
estimación de los parámetros de estructura. Para tal efecto se presenta una breve 
descripción del desarrollo histórico de los métodos inversos para la determinación 
de las propiedades hidrodinámicas de los suelos. De esta revisión se derivan dos 
importantes conclusiones: i) en condiciones de laboratorio se han propuesto y 
mejorado algunas metodologías que han producido algunos buenos resultados, sin 
embargo, se enfatiza el hecho que en la mayoría de los casos los parámetros 
determinados en laboratorio son inconsistentes con las condiciones de campo; y ii) 
las funciones objetivo utilizadas en los métodos inversos requieren información 
adicional para complementar a la tradicionalmente obtenida en una prueba de 
infiltración convencional. Posteriormente, se muestra el planteamiento general del 
problema inverso para la caracterización hidrodinámica de suelos y finalmente se 
muestra un estudio experimental. 
 
3.2 Breve descripción del desarrollo histórico de los métodos inversos 
 
Los métodos inversos han sido los más ampliamente utilizados en años recientes 
para la caracterización hidrodinámica de los suelos. Es común aceptar ciertas 
funciones para las características hidrodinámicas y estimar los parámetros de estas 
funciones minimizando una función objetivo con un algoritmo de optimización de 
mínimos cuadrados sobre las desviaciones entre las variables de flujo observadas 
y simuladas. Las soluciones numéricas de las ecuaciones de flujo permiten 
seleccionar las relaciones constitutivas arbitrariamente, incorporar la 
heterogeneidad de los suelos determinística o estocásticamente y proporcionan la 
flexibilidad para incorporar diferentes condiciones iniciales y de frontera. Por ello 
pueden utilizarse en condiciones experimentales muy amplias.  
 
Las técnicas para estimar las propiedades hidrodinámicas de los suelos a partir de 
la medición del flujo han sido largamente investigadas. Bouwer y Jackson (1974) 
presentan una revisión de métodos para medir la conductividad hidráulica. 
 
Whisler y Watson (1968) proponen un procedimiento numérico inverso para estimar 
K( )  con datos experimentales de drenaje en una columna de suelo. 
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Skaggs et al. (1971) describen un método para estimar K( ) a partir de la infiltración 
en una columna de suelo. Estos autores aceptan que ( )   es conocido y estiman 
los parámetros de una ecuación tipo Gardner (1956) para K( ) , a través del ajuste 
de la velocidad experimental con un modelo numérico. A diferencia de Whisler y 
Watson (1968), que utilizan una técnica de ajuste de la curva, Skaggs et al. definen 
una función objetivo para su minimización, i. e. la diferencia en área entre la 
velocidad de infiltración observada y la modelada. Estos autores grafican la 
superficie de respuesta de la función objetivo en función de los dos parámetros 
buscados. La superficie de respuesta se usa ampliamente en los métodos inversos 
actuales. 
 
Algunos años después, Zachmann et al. (1981) introdujeron el uso de los métodos 
numéricos inversos para determinar los parámetros de las propiedades 
hidrodinámicas en experimentos de drenaje con columnas de arena inicialmente 
saturadas. Estos autores comparan cuatro tipos de datos para obtener las 
propiedades hidrodinámicas: i) volumen drenado acumulado en función del tiempo; 
ii) volumen acumulado máximo; iii) carga de presión en un punto en función del 
tiempo; y iv) contenido de humedad en un punto en función del tiempo. Los autores 
obtienen los mejores resultados con el volumen drenado acumulado. 
 
Hornung (1983) presenta un estudio sobre una columna de suelo con una 
distribución inicial hidrostática de presiones y sujeta a una condición de flujo 
constante en la superficie. Utiliza la ecuación de van Genuchten (1980) (1.10) y 
asume como parámetros conocidos sK , s  y r . Los parámetros 

d
1
   y n se 

estiman ajustando el flujo drenado en la base de la columna con una solución 
numérica. El autor discute si un experimento de infiltración proporciona información 
suficiente para obtener las propiedades hidrodinámicas del suelo e introduce el 
término unicidad de la solución. A manera de conclusión se plantea que no puede 
obtenerse una solución única cuando se usan solo datos del flujo drenado y que 
para resolver tal problema deberá incluirse información adicional tal como la carga 
de presión en una posición conocida de la columna bajo condiciones de flujo 
permanente. 
 
Kool et al. (1985a) formulan la modelación inversa de un experimento de drenaje 
con presión de "un-paso", el cual fue inicialmente introducido por Gardner (1956). 
El método experimental consiste en colocar una columna de suelo relativamente 
pequeña sobre un plato poroso. La muestra se satura y es sometida a una presión 
de aire aplicada en la parte superior registrando el volumen drenado en la base de 
la columna en función del tiempo. Los autores estiman los parámetros r , 

d
1
   y 

n con datos del flujo drenado acumulado en complemento con el flujo drenado en 
estado estacionario. Kool et al. (1985b) proporcionan un código para el análisis del 
problema inverso (ONESTEP). Russo et al. (1991) señalan que ajustar un gran 
número de parámetros en el modelo de van Genuchten (1980) puede presentar 
problemas de no-unicidad y correlación de parámetros. 
 



27 
 

Toorman et al. (1992) analizan la superficie de respuesta de la función objetivo con 
combinaciones de contenido de humedad y carga de presión. Estos autores indican 
que la unicidad puede lograrse si la función objetivo se complementa con datos de 
la carga de presión en un punto.  
 
Van Dam et al. (1992), al comparar diferentes funciones objetivo y combinaciones 
de parámetros, sugieren la no unicidad de la solución y concluyen que la 
optimización con datos de volumen de salida es insuficiente y que para una buena 
estimación de K( )  se requieren datos de ( )   obtenidos de manera 
independiente.  
 
Para evitar la necesidad de información adicional, van Dam et al. (1994) proponen 
el método "multi-paso", en el cual la presión del aire se modifica en pequeños 
incrementos. El cambio paulatino de la presión, de acuerdo con los autores, 
favorece asimismo la uniformidad del flujo al evitar cambios repentinos de la presión. 
Los autores estiman los parámetros 

d
1
  , n, sK  y el parámetro introducido por 

Mualem (1976) para contabilizar la tortuosidad y conectividad de poros  del modelo 
Mualem-van Genuchten y crean el programa MULSTP a partir del código 
ONESTEP. Los resultados muestran que los datos de un experimento multi-paso 
proveen suficiente información para obtener una solución única. 
 
Durner et al. (1996) modifican el método multi-paso introduciendo un cambio 
suavizado de presión. Este método es utilizado también por Zurmuhl y Durner 
(1998) para estimar funciones bimodales. Durner et al. (1999) presentan una 
revisión de los cambios de un-paso, multi-paso y cambio continuo. 
 
Hollenbeck y Jensen (1998) estudiaron la posibilidad de reproducir los 
procedimientos experimentales de un-paso y multi-paso en una arena. Los autores 
muestran que los experimentos con cambios pequeños de presión no son 
reproducibles y que por lo tanto el problema inverso está mal definido. Por su parte, 
los cambios grandes de presión son reproducibles pero el flujo de salida es 
prácticamente el mismo para diferentes cambios de presión, induciendo la no 
unicidad del sistema. Estas consideraciones implican limitaciones para estos 
métodos. El método multi-paso está bien formulado teóricamente para la solución 
inversa pero las limitaciones experimentales restringen su aplicación. 
  
Un procedimiento alternativo es el método de evaporación. En este método, una 
muestra de suelo saturada se deja secar monitoreando periódicamente la masa 
perdida y el potencial de presión (Wind, 1968). Feddes et al. (1988) a través de 
modelación inversa estiman K( )  de un experimento de evaporación y comparan 
los resultados con el análisis estándar de Wind (1968). Santini et al. (1995) utilizan 
el método inverso en experimentos de laboratorio y obtienen valores semejantes a 
datos de sK  y de la curva de retención obtenidos de manera independiente. 
Simunek et al. (1998a) obtienen un buen acuerdo entre ( )   y K( )  obtenidos con 
modelación inversa y el método de Wind. Romano y Santini (1999) presentan un 
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análisis numérico de la sensibilidad y estabilidad de la solución inversa en 
experimentos de evaporación. 
 
Todos los métodos descritos hasta este punto son métodos de laboratorio. Estos 
métodos son relativamente fáciles de implementar, pero tienen la desventaja de que 
pueden producir parámetros que no son representativos de las condiciones de 
campo. Por tal motivo, muchos de los esfuerzos actuales de investigación se 
dedican a los métodos de estimación in situ. 
 
Feddes et al. (1993) analizan la posibilidad de obtener las propiedades 
hidrodinámicas efectivas de una cuenca. Para tal efecto, los autores generan 32 
muestras de suelo con propiedades hidrodinámicas diferentes. Los perfiles de 
humedad modelados para cada una de las muestras son promediados y utilizados 
para obtener parámetros hidrodinámicos efectivos mediante modelación inversa. 
Los autores concluyen que es posible derivar los parámetros hidrodinámicos 
promedio con un método inverso utilizando la evapotranspiración areal y la 
humedad superficial del suelo. 
 
Con el objeto de obtener medidas de flujo transitorio para la aplicación de técnicas 
inversas se han desarrollado diferentes instrumentos. Para la solución inversa de 
las ecuaciones de transferencia se han desarrollado programas de computadora 
como SFIT (Kool y Parker, 1987) para estimar los parámetros de van Genuchten 
(1980) con experimentos de flujo transitorio unidimensional. Simunek et al. (1999) 
incorporan a sus soluciones de la ecuación de Richards uni y bidimensional en 
elemento finito procedimientos inversos. Simunek y van Genuchten (2000) 
presentan el programa DISC para la solución inversa de las pruebas con el 
permeámetro de disco.  
 
3.3 Método inverso con el permeámetro de disco 
 
3.3.1 Descripción de permeámetro 
 
La idea de construir instrumentos para establecer una condición negativa de 
potencial de presión sobre la superficie del suelo surge con el propósito de excluir 
la influencia de los macroporos y por lo tanto medir únicamente el flujo en la matriz 
del suelo. El proceso de desarrollo de estos instrumentos permitió la creación del 
permeámetro de disco o también llamado infiltrómetro de tensión (Perroux y White, 
1988). Ángulo-Jaramillo et al. (2000) presentan una revisión sobre la aplicación del 
infiltrómetro de tensión para la medición de parámetros de las propiedades 
hidrodinámicas y parámetros de transporte de solutos. 
 
El infiltrómetro de tensión se muestra de manera esquemática en la Figura 3.1. El 
aparato consta de una base que en su parte inferior lleva una membrana porosa de 
nylon con un tamaño de malla de 60 m . Sobre la base están montados un 
reservorio de agua y una torre de succión. La torre de succión está conectada al 
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reservorio y controla el potencial de presión aplicado a la membrana. La presión del 
agua 0 , al nivel de la membrana, está dada por: 
 
 0 2 1h h            (3.1)  
 
La presión 0  es la presión impuesta en una prueba de infiltración y varía en el 
rango o150 mm 0 mm    . Esta presión es regida por la posición del tubo C1 y 
el nivel constante del agua en la torre de succión. Este dispositivo constituye un 
vaso de Mariotte a carga constante. 
 

 
Figura 3.1 Esquema del infiltrómetro de disco. 

 
El flujo del agua bajo el infiltrómetro de disco es tridimensional, sin embargo, si se 
asume que no ocurre flujo normal al eje radial el problema puede formularse en una 
forma axisimétrica. El flujo pseudotridimensional puede resolverse usando la 
formulación bidimensional axisimétrica de la ecuación de Richards. 
 
3.3.2 Análisis tradicional de los datos del permeámetro de disco 
 
El flujo en estado permanente puede aproximarse con la ecuación de Wooding 
(1968): 
 

 0
4q K

R


 


         (3.2) 
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donde q  es la velocidad de infiltración en estado permanente 1LT   ; 0K  es la 
conductividad hidráulica que corresponde a la carga de presión impuesta en la 
superficie 1LT   , es decir, 0 0K K( )  ; R  es el radio del disco  L ; y   es la 

transformada de Kirchhoff 2 1L T    definida por: 
 
  0

n
K d




            (3.3) 

 
donde n  es el potencial de presión inicial. En la ecuación (3.2) se asume que se 
cumple la condición    n 0K K   . Esta ecuación fue obtenida siguiendo la 
relación de Gardner (1958): 
 
   sK K e          (3.4) 
 
donde   es un parámetro de ajuste 1L   . Con esta ecuación la transformada de 
Kirchhoff toma la forma siguiente: 
 

 K
 


         (3.5) 

 
y la ecuación (3.2) se puede escribir como sigue: 
 

 4q K 1
R

     
        (3.6) 

 
Smettem y Clothier (1989) usan dos o más discos de distintos radios para 
determinar K  y   de la ecuación (3.2) o K  y de la ecuación (3.6), mientras que 
Reynolds y Elrick (1991) utilizan dos o más potenciales de presión en la superficie 
del suelo. 
 
Las restricciones de la ecuación de Wooding (1968), la incertidumbre con respecto 
al tiempo para alcanzar el flujo permanente y la pérdida de información al ignorar el 
estado transitorio restringen la aplicación de los métodos basados en flujo 
permanente. 
 
El análisis en flujo transitorio implica experimentos más cortos y volúmenes menores 
en las muestras de suelo. 
 
Las expresiones más recientes (Haverkamp et al., 1994 y Zhang, 1997) tienen la 
forma siguiente: 
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   1 2I t C t C t          (3.7)  
 
Warrick (1992) propone expresiones para 1C  y 2C  obtenidas para tiempos 
pequeños con una difusividad constante y Zhang (1997) proporciona valores 
empíricos. Haverkamp et al. (1994), usando los trabajos previos de Turner y 
Parlange (1974) y Smettem et al. (1994), proponen las expresiones siguientes: 
 
 1 0C S           (3.8) 
 

  
 

2
2 0 0

0 n

2
C K S

3 R
 

 
  

      (3.9) 

 
donde   es un parámetro que depende de la función de difusividad, 0 1   ;   es 
una constante aproximadamente igual a 0.75. 
 
La ecuación (3.7) toma entonces la forma: 
 

   2
0 0 0

2I t S t K S t
3 R
       

     (3.10) 

 
El primer término del lado derecho de la ecuación (3.10) corresponde al flujo capilar 
vertical y domina la infiltración al inicio. El segundo término corresponde al flujo 
gravitacional y el tercer término representa el componente capilar lateral del flujo. 
La ecuación es válida para tiempos no cercanos al flujo permanente.  
 
En la ecuación (3.10) el flujo lateral es lineal con el tiempo mientras que en Zhang 
(1997) se asume que el coeficiente 2C  depende sólo de 0K  y no de 0S . 
 
Para encontrar los parámetros 1C  y 2C  de la ecuación (3.7), los datos pueden ser 
ajustados a diferentes formas de la misma ecuación: i) la infiltración acumulada, 
ecuación (3.7); ii) la velocidad de infiltración: 1 2q C / 2 t C  ; la infiltración 
acumulada en forma lineal: 1 2I / t C C t  ; y iv) la diferencial en forma lineal; 

1 2dI / d t C 2C t  . 
 
De acuerdo con Vandervaere et al. (2000), el cuarto método es el mejor porque 
otorga el mismo peso a todos los datos experimentales. En este método: 
 
 1C S   (ordenada al origen)      (3.11) 
 

 
2

2
2 SC K

3 R
 

 


   (pendiente)      (3.12) 
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3.3.3 Antecedentes del problema inverso 
 
En un estudio numérico, Simunek y van Genuchten (1996) analizan la viabilidad de 
aplicar la modelación inversa a datos de una prueba simple de infiltración con el 
permeámetro de disco, acoplando la solución numérica de la ecuación de Richards 
bidimensional axisimétrica con un procedimiento no lineal de mínimos cuadrados. 
Estos autores encuentran que la curva de infiltración acumulada no es suficiente 
para obtener los parámetros de ( )  y K( )  y que debe incluirse información 
adicional. Simunek y van Genuchten (1997) proponen el uso de datos de una prueba 
de infiltración con múltiples tensiones para evitar la adquisición de otro tipo de datos, 
tales como el contenido de humedad o el potencial de presión. Sin embargo, los 
datos exclusivos de infiltración acumulada no permiten una solución inversa bien 
planteada, sino que deben considerarse datos colectados normalmente en una 
prueba de infiltración como el contenido de humedad final bajo el disco, la 
conductividad hidráulica que resulta del análisis de Wooding (1968) y contenido de 
humedad inicial. 
 
Simunek et al. (1998b) utilizan datos de una prueba del permeámetro de dos discos 
con tensiones consecutivas de -200, -100 y -30 mm en un suelo limo-arenoso. La 
conductividad hidráulica que obtienen es similar a la obtenida con la solución de 
Wooding.  Al obtener una curva de retención 10% inferior a la medida en laboratorio, 
señalan que la simulación con datos de laboratorio no corresponde con la infiltración 
en campo.  
 
Simunek et al. (1999) utilizaron el permeámetro de disco con tensión múltiple en un 
suelo limoso reempaquetado e instrumentado con 16 tensiómetros en ocho 
posiciones bajo el disco y una prueba de TDR ("Time Domain Reflectometry") dos 
centímetros bajo el disco. La función objetivo para el método inverso se definió con 
diferentes combinaciones de la infiltración acumulada, humedad y potencial de 
presión. La curva de retención obtenida difiere de aquellas determinadas por los 
métodos de evaporación y olla y membrana de presión. Los autores argumentan 
que las propiedades predichas por el método inverso pueden ser más útiles para 
describir la infiltración.  
 
Estos estudios no han logrado proporcionar un método eficiente y la instalación de 
tensiómetros bajo el disco resulta costosa y complicada.  
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3.3.4 Formulación del problema inverso 
 
La formulación inversa para la caracterización hidrodinámica de suelos requiere de 
tres elementos básicos: i) definición de parámetros; ii) solución del problema directo; 
y iii) procedimiento de optimización.  
 
a) Definición de parámetros 
 
El flujo del agua bajo el infiltrómetro de disco es tridimensional, sin embargo, si se 
asume que no ocurre flujo normal al eje radial el problema puede formularse en una 
forma axisimétrica. El flujo pseudotridimensional puede resolverse usando la 
formulación bidimensional axisimétrica de la ecuación de Richards: 
 

 1 Kr K( ) K( )
t r r r z z z

                       
    (3.13) 

 
donde   es el contenido volumétrico de humedad [L3L-3];   es el potencial de 
presión del agua en el suelo [L]; K es la conductividad hidráulica [LT-1]; r es una 
coordenada radial [L]; z es la coordenada vertical [L] positiva hacia arriba; y t es el 
tiempo [T]. La ecuación (3.13) puede resolverse numéricamente para las siguientes 
condiciones iniciales y de frontera aplicables a un experimento con el infiltrómetro 
de disco: 
 
 i(r,z,t)      t 0        
 
 0(r,z,t) (t)     00 r r  , z 0      
 

 (r,z,t) 1 0
z


  


  0r r , z 0       

 
 i(r,z,t)      2 2r z        (3.14) 
 
donde i  es la carga de presión inicial [L]; 0  es la presión impuesta por el 
infiltrómetro de disco sobre la superficie del suelo [L]; y 0r  es el radio del disco [L].  
 
La ecuación (3.13) sujeta a las condiciones iniciales y de frontera de la ecuación 
(3.14) se resuelve con el código cuasi-tridimensional en elemento finito de Simunek 
y van Genuchten (1994) denominado SWMS_2D. La solución numérica está basada 
en el esquema iterativo propuesto por Celia et al. (1990) el cual, de acuerdo con los 
autores, mejora las condiciones de conservación de la masa. 
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Para las propiedades hidrodinámicas se utilizaron la función de van Genuchten 
(1980), ecuación (1.10), y la función de conductividad hidráulica del poro grande de 
Fuentes et al. (2003), ecuación (1.17). 
 
Las características hidrodinámicas definidas presentan seis parámetros 
desconocidos:  s r d s, , , ,K ,m    . El contenido de humedad a saturación puede ser 
tomado igual a la porosidad, la cual se estima con la fórmula clásica siguiente: 
 

 b

o

1 
  


         (3.15) 

 
donde b  es la densidad del suelo seco [ 3ML ] y o  es la densidad de las partículas 
[ 3ML ]; el contenido de humedad residual, siendo un parámetro de ajuste, se asume 
igual a cero (Haverkamp et al., 2005); el parámetro de forma (m ) puede ser 
estimado a partir de la curva granulométrica si ésta se ajusta con la ecuación 
siguiente (Fuentes, 1992): 
 

  
 

mn
2 1 s

dDF D 1
D




 

       
 

 ; 0 2sm 1 4 s / n 1      (3.16) 

 
Los parámetros de escala de la presión y de la conductividad  d s,K  pueden ser 
estimados a partir de la prueba con el infiltrómetro de disco a través de la 
modelación inversa, de modo de minimizar la función objetivo siguiente: 
 

  
N 2

d s i i d s
i 1

ˆ( , K ) I I t ; , K


             (3.17) 

 
donde N  es el número de observaciones de la lámina infiltrada  j jt ,I  y la función 

 j d sÎ t ; , K  es la lámina infiltrada calculada con la solución numérica de la ecuación 
de Richards. 
 
El mínimo de la función objetivo generalmente se determina a través de un algoritmo 
de optimización no lineal. El más común de estos algoritmos es el de Levenberg-
Marquardt (Marquardt, 1963). Este método lleva a cabo una interpolación entre el 
método de Gauss-Newton y el método del gradiente. 
 
La conductividad hidráulica a saturación está relacionada con las propiedades del 
agua y del medio poroso como sigue: 
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  
2

2sd
s r2

d

RgK
8 T

   


       (3.18)  

 
donde g  es la aceleración gravitacional [ 2LT  ],  es la viscosidad cinemática [ 2 1L T

], dR  es el radio de poro asociado a la presión d  a través de la relación de Laplace:  
 

 
2
L

d
d

R 
 


         (3.19) 

 
en donde la escala capilar tiene el valor L 0.386 cm   si dR  y d  están en 
centímetros, y dT  es el factor de tortuosidad de las trayectorias de flujo que ocurren 
en los poros de radio dR . 
 
De las ecuaciones (3.18) y (3.19) se deduce: 
 

  
4

2s2 L
s d r2

d

gK
8 T


      


       (3.20) 

 
Cuando se conocen sK  y d , el factor de tortuosidad se calcula con la expresión 
que resulta de la ecuación (3.20): 
 

  s 2
d r L

gT
8

    


       (3.21) 

 
b) Solución de la ecuación de transferencia 
 
En el análisis que se muestra en este capítulo, para la solución numérica de la 
ecuación de transferencia se utiliza la versión 1.21 del programa de cómputo 
SWMS_2D (Simunek et al., 1994). El programa resuelve la ecuación de Richards 
(1931) y la ecuación de convección-dispersión para el transporte de solutos 
numéricamente con un esquema en elemento finito tipo Galerkin con funciones de 
base lineales. De acuerdo con el tamaño del problema, las matrices que resultan de 
la discretización de las ecuaciones son resueltas por un método directo como la 
eliminación gaussiana para matrices en banda, o métodos iterativos como el método 
de gradiente conjugado para matrices simétricas o orthomin (Vinsome, 1976) para 
matrices asimétricas. El programa está escrito en ANSI estándar FORTRAN 77. 
 
La región de flujo se divide en una red de elementos triangulares. Las esquinas de 
estos elementos son los puntos nodales. La variable dependiente, la carga de 
presión (x,z,t) , se aproxima por una función '(x,z,t)  de la manera siguiente: 
 



36 
 

 
N

n n
n 1

'(x,z,t) (x,z) (t)


           (3.22) 

 
donde n  son funciones "piecewise" de base lineales que satisfacen la condición 

n m m nm(x ,z )   , n  son coeficientes desconocidos que representan la solución de 
la ecuación de Richards en los nodos y N es el número de nodos. 
 
El método de Galerkin establece que el operador diferencial asociado con la 
ecuación de Richards es ortogonal a cada una de las N funciones de base, es decir: 
 

 A A
ij iz n

i j

K K K S d 0
t x x

                      
     (3.23) 

 
Al aplicar la primera identidad de Green y con el reemplazo de   por '  se obtiene: 
 

 
e

A n
n ij

e j i

'KK d
t x x

  
        

  

 

 
e e

A A A n
ij iz i n iz n

e ej i

'K K K n d KK S d
x x 

   
              

     (3.24) 

 
donde e  representa el dominio ocupado por el elemento e, y e  es un segmento 
de frontera del elemento e. Las condiciones de frontera tipo Neumman pueden ser 
incorporadas en el esquema numérico especificando la integral de línea en la 
ecuación (3.24). 
 
A través de un proceso de simplificación e integración sobre los elementos se llega 
a un sistema de ecuaciones diferenciales ordinarias en función del tiempo con 
coeficientes no lineales. En forma matricial, estas ecuaciones están dadas por: 
 

             F A Q B D
dt

 
          (3.25) 

 
donde: 
 

 
e

A n m
nm l ij l

e i j

A KK d
x x

 
  

          

 
  A A A

xx m n xz m n m n zz n m
e e

K K b b K c b b c K c c
4A
          (3.26) 
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  
e

A A An
n l iz l xz n zz n

e ei

B K K d K K b K c
x 2

 
    

     (3.27) 

 

 
e

nm nm n nm e
e e

F d A
3


             (3.28) 

 
 
 

e

n l l n n n
e e

Q d


                (3.29) 

 

  
e

n l l n e n
e e

D S d A 3S S
12


           (3.30) 

 
donde las variables testadas representan valores promedio sobre un elemento e, 
los subíndices i y j indican direcciones espaciales (i,j=1,2), y: 
 
 l 1,2,...,N   m 1,2,...,N   n 1,2,...,N  
 
 i j kb z z    i k jc x x   
 j k ib z z    j i kc x x        (3.31) 
 k i jb z z    k j ic x x   
 

 k j j k
e

c b c b
A

2


   i j kK K K
K

3
 

   i j kS S S
S

3
 

  

 
La ecuación (3.29) es válida para una condición de frontera tipo flujo. Para una 
condición de frontera tipo gradiente la variable l  en la ecuación (3.29) deberá ser 
reemplazada por el producto de la conductividad hidráulica K y el gradiente prescrito 

2 (=1). Las ecuaciones (3.26) a (3.30) son válidas para un flujo bidimensional en 
un dominio cartesiano (x,z), y para el flujo en un sistema con geometría axisimétrica 
(x,z) en el cual x se usa como la coordenada radial. Para el flujo en un plano: 
 

 1    n
n

L
2

         (3.32) 

 
y para el flujo en geometría axisimétrica: 
 

 i j kx x x
2

3
 

     
'
n n

n n
x 2xL

3


       (3.33) 
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Los subíndices i, j, y k en las ecuaciones (3.31) y (3.33) representan las tres 
esquinas de un elemento triangular e. eA  es el área del elemento e, K  y S  son el 
promedio de la conductividad hidráulica y de la extracción de agua por las raíces en 
el elemento e, respectivamente, nL  es la longitud del segmento frontera conectado 
al nodo n, y '

nx  es la coordenada x de un nodo frontera adyacente al nodo n. El 
símbolo n  en la ecuación (3.29) representa el flujo a través de la frontera en la 
vecindad del nodo frontera n (positivo cuando su dirección es hacía fuera del 
sistema). S considera que el flujo en la frontera es uniforme sobre cada segmento 
frontera. Las entradas del vector nQ  son cero en todos los nodos internos que no 
actúan como fuentes o sumideros.  
 
El procedimiento numérico para derivar la ecuación (3.25) incorpora dos 
consideraciones importantes que se suman a las relacionadas con el elemento finito 
tipo Galerkin. La primera se refiere a las derivadas temporales de los valores 
nodales del contenido de agua en (3.25). Estas derivadas temporales son 
ponderadas de acuerdo con: 
 

 e

e

n
en

n
e

d
d t
dt d





  
 

 




       (3.34) 

 
Esta consideración implementa la técnica "mass-lumping", la cual incrementa la tasa 
de convergencia del proceso iterativo en la solución (e.g. Neuman, 1973). 
 
La segunda consideración en el esquema numérico está relacionada con el tensor 
de anisotropía AK , el cual se mantiene constante en cada elemento. En contraste, 
el contenido de humedad  , la conductividad hidráulica K, la capacidad específica 
C, y la tasa de extracción de las raíces S, en un punto dado en el tiempo varían 
linealmente sobre cada elemento e. Por ejemplo, el contenido de humedad en cada 
elemento se expande de la manera siguiente: 
 

  
3

n n n
n 1

(x,z) x ,z (x,z)


           (3.35) 

 
donde n representa los vértices del elemento e. La ventaja de la interpolación lineal 
es que no se requiere integración numérica para evaluar los coeficientes en (3.25). 
 
La integración en el tiempo de (3.25) se realiza discretizando el dominio del tiempo 
en una secuencia de intervalos finitos y reemplazando las derivadas temporales por 
diferencias finitas. Se utiliza un esquema implícito hacía atrás: 
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  
   

         j 1 j
j 1 j j 1 jj 1

j

F A Q B D
t



 

  
    


   (3.36) 

 
donde j+1 denota el nivel del tiempo actual, j se refiere al nivel del tiempo anterior, 
y j 1 jt t t   . La ecuación (3.15) representa el conjunto final de ecuaciones 
algebraicas que deberán resolverse. El conjunto de ecuaciones es generalmente 
altamente lineal debido a que los coeficientes  , A, B, D, y Q (Q sólo para 
condiciones de frontera tipo gradiente) son funciones de  . Los vectores D y Q son 
evaluados en el nivel de tiempo anterior. 
 
Puesto que la ecuación (3.36) tiene una naturaleza no lineal, debe utilizarse un 
proceso iterativo para obtener la solución de la matriz global en cada paso de 
tiempo. En cada iteración, a partir de (3.36) se deriva un sistema de ecuaciones 
algebraicas linealizadas, el cual se resuelve, después de incorporar las condiciones 
de frontera, mediante eliminación Gaussiana o el método de gradiente conjugado. 
Después de la inversión, se recalculan los coeficientes en (3.36) usando la primera 
solución y se resuelve nuevamente el sistema. El proceso iterativo continúa hasta 
que se alcanza un grado satisfactorio de convergencia. La primera estimación de   
en cada paso de tiempo, en la iteración cero, se obtiene por extrapolación de los 
valores de carga presión en los dos niveles anteriores de tiempo. 
 
El código SWMS_2D usa el método propuesto por Celia et al., 1990. Este método 
consiste en separar el término del contenido de humedad en dos partes: 
 

  
   

 
   

 
   k 1 k k

j 1 j j 1 j 1 j 1

j j j

F F F
t t t



   
        

 
  

   (3.37) 

 
donde k+1 y k denotan las iteraciones actual y anterior, respectivamente; y j+1 y j 
los niveles de tiempo actual y anterior, respectivamente. El segundo término en el 
lado derecho de (3.37) es conocido en la iteración actual. El primer término de la 
derecha puede expresarse en términos de la carga de presión: 
 

  
   

  
   

 
   k 1 k k

j 1 j j 1 j 1 j 1 j
j 1

j j j

F F C F
t t t



   



        
 

  
  (3.38) 

 
donde nm nm nC C  , y nC  representa el valor nodal de la capacidad específica. El 
primer término al lado derecho deberá desaparecer al final del proceso iterativo si 
la solución numérica converge. Esta característica particular garantiza errores 
relativamente pequeños en el balance de masa en la solución. 
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c) Procedimiento de optimización 
 
Para definir una función objetivo pueden considerarse diferentes tipos o clases de 
datos. Por ejemplo, en un experimento en flujo transitorio pueden obtenerse datos 
del primer nivel de aplicación de la ecuación de Richards, i.e. contenido de humedad 
o potencial de presión; y del segundo nivel (e.g. infiltración acumulada). La función 
objetivo puede definirse entonces con la expresión siguiente (Simunek y van 
Genuchten, 1997): 
 

  
jnk 2

k j i j i j i
j 1 i 1

ˆ ˆ( ,q ) v w q (t ) q (t ,
 

 
         

       (3.39) 

 
donde k es el número de clases de datos; jn  es el número de datos en la clase j; 

j iq (t )  es el datos medido en la clase j en el tiempo i; j iq̂ (t , )  son los datos predichos 
por el modelo con el vector de parámetros  ; jv  y iw  son factores de peso 
asociados a una clase o a un punto, respectivamente. 
 
Generalmente, a w se le asigna la unidad y a v una constante relacionada con la 
magnitud de los datos en cada clase: 
 
   12

j j jv n


           (3.40) 
 
la cual normaliza los datos por su variancia 2

j  (Clausnitzer y Hopmans, 1995). 
 
El mínimo de la función objetivo generalmente se determina a través de un algoritmo 
de optimización no lineal. El más común de estos algoritmos es el de Levenberg-
Marquard (Marquardt, 1963). Este método lleva a cabo una interpolación entre el 
método de Gauss-Newton y el método del gradiente. 
 
d) Consideraciones adicionales 
 
En la modelación inversa es recomendable construir una superficie de respuesta. El 
objetivo de la superficie de respuesta es mostrar la relación entre los parámetros y 
la función objetivo. Para construir una superficie de respuesta de un par de 
parámetros se discretiza el valor de estos parámetros alrededor de sus valores 
reales mientras el resto de los parámetros se conservan constantes en su respectivo 
valor real. Para cada combinación de parámetros se realiza la simulación numérica 
y se calcula la función objetivo. Para ilustrar el comportamiento de la función objetivo 
con respecto al par de parámetros considerados se construye una gráfica con líneas 
de igual valor de la función objetivo. 
 
Con la superficie de respuesta pueden verificarse la existencia y unicidad de la 
solución y la sensibilidad de los parámetros. De la superficie de respuesta pueden 
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inferirse elementos sobre la forma de la distribución de parámetros, correlación y 
regiones de confidencia (Press et al., 1992). Toorman et al. (1992), Russo et al. 
(1991) y Simunek y van Genuchten (1996) presentan ejemplos del uso de las 
superficies de respuesta. 
 
Un problema inverso está bien planteado si cumple con las propiedades siguientes 
(Carrera y Neumann, 1986): 
 
 - Existencia:  
 
 - Unicidad. 
 
 - Estabilidad. 
 
De acuerdo con Mclaughlin y Townley (1996), un problema mal planteado no implica 
que el problema inverso carezca de sentido, sino que la formulación deberá ser 
modificada. Un problema mal planteado puede mejorarse también reduciendo el 
número de parámetros. El problema de unicidad puede verificarse resolviendo el 
problema inverso en repetidas ocasiones con diferentes valores iniciales de los 
parámetros. Russo et al. (1991) concluyen que, aunque la identificación depende 
de la estructura de los modelos y la unicidad y estabilidad de la calidad de la 
información complementaria y del error de medida, es imposible determinar a priori 
si el problema inverso está bien planteado. 
 
Uno de los aspectos más importantes en la utilización de métodos inversos es la 
posible correlación entre parámetros, la cual puede originar que sean determinados 
erróneamente cuando la modificación de un parámetro es compensada por el 
correspondiente cambio en el parámetro correlacionado. Si los parámetros son 
perfectamente independientes, el error de medida en los datos experimentales 
puede provocar una función objetivo poco sensible a los parámetros, o en caso 
contrario, una alta sensibilidad que provoca inestabilidad en la solución. 
 
El análisis de sensibilidad tiene por objeto mejorar el diseño de un experimento cuyo 
propósito sea la optimización de parámetros. Este análisis consiste en la realización 
de pruebas numéricas para verificar la sensibilidad de los datos medidos al cambio 
de parámetros. En un experimento deberán medirse aquellas variables más 
sensibles al cambio de los parámetros. Simunek y van Genuchten (1996) llevaron a 
cabo un análisis de este tipo para el infiltrómetro de disco. 
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3.4 Aplicación 
 
La información experimental se obtuvo en la mesa de drenaje del Instituto Mexicano 
de Tecnología del Agua, la cual es un contenedor de 40 m de longitud, tres metros 
de ancho y cuatro metros de profundidad (Figura 3.2). El material de relleno 
proviene de un banco de arena basáltica en Cuautla, Morelos. Se clasifica como 
arena medio gruesa con proporciones en peso de las fracciones de arena muy 
gruesa (1 -2 mm), arena fina a gruesa (0.125 - 1 mm), y finos (< 0.125 mm) fueron 
de 12%, 81% y 7%, respectivamente. El material fue seleccionado y colocado en 
ocho etapas para tener un medio poroso uniforme, con estructura masiva y sin 
capas (Tamari et al., 2001). 
 

 
Figura 3.2 Vista de la mesa de drenaje en el Instituto Mexicano de Tecnología del 

Agua. 
 
Se seleccionaron veinte sitios de muestreo. La densidad aparente se midió en cada 
uno de los veinte sitios, Figura 3.3. La densidad de partículas se consideró igual a 
2.65 g cm-3. 
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Figura 3.3 Determinación de la densidad aparente. 

 
El valor del parámetro de forma m de las ecuaciones (1.10) y (1.17) fue determinado 
para cada uno de los sitios, de acuerdo con el método indirecto presentado en el 
capítulo 2, ajustando a los datos experimentales la ecuación: 
 

 
 

mn
2 1 s

dDF(D) 1
D




 

       
 

 ; 0 2sm 1 4s / n 1      (3.41) 

 
En la Figura 3.4 se muestra el ajuste para el caso de la porosidad promedio, en cuyo 
caso m 0.1836 . Los valores del parámetro m para cada uno de los sitios se 
muestran en el Cuadro 3.1. 
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Figura 3.4 Ajuste de la curva granulométrica del suelo. 

 
Cuadro 3.1 Densidad aparente, porosidad y parámetros s y m en los veinte sitios. 

Sitio 
Densidad 
aparente 
(g/cm3) 

Porosidad 
(cm3/cm3) 

Parametro s 
(adimensional) 

Parámetro de 
forma m 

(adimensional) 
1 1.37 0.4843 0.6909 0.1785 
2 1.45 0.4524 0.6843 0.1832 
3 1.51 0.4302 0.6797 0.1865 
4 1.45 0.4520 0.6842 0.1833 
5 1.48 0.4416 0.6820 0.1848 
6 1.49 0.4385 0.6814 0.1853 
7 1.51 0.4294 0.6795 0.1867 
8 1.44 0.4572 0.6853 0.1825 
9 1.48 0.4410 0.6819 0.1849 

10 1.53 0.4244 0.6785 0.1874 
11 1.39 0.4766 0.6893 0.1796 
12 1.39 0.4762 0.6892 0.1797 
13 1.46 0.4480 0.6834 0.1839 
14 1.46 0.4497 0.6837 0.1836 
15 1.37 0.4827 0.6906 0.1787 
16 1.42 0.4648 0.6869 0.1814 
17 1.44 0.4560 0.6850 0.1827 
18 1.49 0.4369 0.6811 0.1855 
19 1.40 0.4715 0.6883 0.1804 
20 1.46 0.4472 0.6832 0.1840 

Promedio 1.45 0.4530 0.6844 0.1831 
Desv. Est.  0.05 0.0180 0.0037 0.0027 
Mínimo 1.37 0.4244 0.6785 0.1785 
Máximo 1.53 0.4843 0.6909 0.1874 
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Para determinar los parámetros de escala de la presión y de la conductividad 
hidráulica saturada  d s,K , se realizaron veinte pruebas de infiltración con el 
infiltrómetro de disco, Figura 3.5. Antes de cada prueba se midió la humedad inicial 
(Cuadro 3.2).  
 

Cuadro 3.2 Humedad inicial en los veinte sitios. 
Sitio Humedad 

inicial 
(cm3/cm3) 

1 0.0560 
2 0.0057 
3 0.0458 
4 0.0061 
5 0.0574 
6 0.0068 
7 0.0657 
8 0.0053 
9 0.0410 

10 0.0063 
11 0.0613 
12 0.0064 
13 0.0317 
14 0.0122 
15 0.0515 
16 0.0093 
17 0.0478 
18 0.0116 
19 0.0653 
20 0.0102 

Promedio 0.0302 
Desv. Est.  0.0241 

Mínimo 0.0053 
Máximo 0.0657 
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En cada una de las pruebas se estableció una condición de presión igual a cero 
sobre la superficie del suelo.Los datos medidos de la lámina infiltrada acumulada se 
muestran en la Figura 3.6. 
 
 

 
Figura 3.5 Vista de una de las veinte pruebas de infiltración. 
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Figura 3.6 Lámina infiltrada acumulada medida en las veinte pruebas de 

infiltración. 
 
 
Los parámetros  d s,K  se determinaron inversamente para cada prueba.  
 
La región de flujo para la modelación es de 100x100 cm, con una discretización en 
ambos sentidos de 0.25 cm mínima y 5 cm máxima. El número puntos nodales es 
de 1,522. La discretización temporal se realizó con 0.01 s, con 0.001 s mínimo y 1.0 
s máximo. 
 
Los resultados se muestran en el Cuadro 3.3. En este caso se optimizan s2N  
parámetros, es decir, dos parámetros en cada prueba de infiltración. En el mismo 
cuadro se muestran los valores de tortuosidad calculados con la ecuación (3.21). 
Los valores resultantes de la conductividad hidráulica saturada son del mismo orden 
de magnitud que los obtenidos por Arroyo (1996) con los métodos del infiltrómetro 
de doble cilindro y el método de Wind en laboratorio. 
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Cuadro 3.3 Parámetros  d s,K  de la modelación inversa individual en los veinte 

sitios. 

Sitio d  
 (cm) 

sK  
 (cm/h) 

1 9.8 108 
2 7.1 76 
3 13.1 114 
4 7.1 83 
5 10.0 110 
6 7.8 90 
7 9.4 99 
8 8.9 88 
9 10.0 108 

10 7.8 82 
11 10.6 127 
12 7.4 97 
13 9.8 97 
14 8.3 90 
15 9.5 117 
16 9.7 106 
17 10.0 92 
18 5.9 80 
19 11.5 121 
20 7.5 102 

Promedio 9.1 99 
Desv. Est. 1.7 14 

Mínimo 5.9 76 
Máximo 13.1 127 

 
A pesar de tratarse de un suelo supuestamente homogéneo, los resultados 
experimentales y los parámetros encontrados muestran una importante variabilidad 
espacial.  
 
  



49 
 

3.5 Conclusiones 
 
Se analiza la modelación inversa como herramienta para la estimación de los 
parámetros de estructura. Para tal efecto se presenta una breve descripción del 
desarrollo histórico de los métodos inversos para la determinación de las 
propiedades hidrodinámicas de los suelos. De esta revisión se derivan dos 
importantes conclusiones: i) en condiciones de laboratorio se han propuesto y 
mejorado algunas metodologías que han producido algunos buenos resultados, sin 
embargo, se enfatiza el hecho que en la mayoría de los casos los parámetros 
determinados en laboratorio son inconsistentes para las condiciones de campo; y ii) 
las funciones objetivo utilizadas en los métodos inversos requieren información 
adicional para complementar a la tradicionalmente obtenida en una prueba de 
infiltración convencional.  Se muestra el planteamiento general del problema inverso 
para la caracterización hidrodinámica de suelos y un estudio experimental. 
 
 
Puesto que en general puede afirmarse que cuando un problema inverso está mal 
planteado no significa que carezca de significado, sino que la formulación debe ser 
modificada, la modelación inversa puede ser cuestionada sólo por la 
representatividad de los parámetros obtenidos. Esta última condición tiene que ver 
con lo que se considera volumen elemental representativo y la existencia de las 
propiedades efectivas, lo cual se asume implícitamente al utilizar la modelación 
inversa. 
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CAPÍTULO 4 LAS PROPIEDADES HIDRODINÁMICAS EFECTIVAS DEL 
SUELO EN EL RIEGO POR MELGAS 
 
4.1 Introducción 
 
Cuando el objetivo de la caracterización hidrodinámica de los suelos es la 
estimación de parámetros para un modelo de simulación en la escala de campo, es 
muy probable que la variabilidad espacial de las propiedades obligue a descartar la 
utilización de modelos tradicionales determinísticos. Esta consideración ha 
motivado una amplia atención en años recientes al análisis de los problemas de flujo 
de agua y transporte de solutos en un marco probabilista, en el cual la 
heterogeneidad es representada en términos de parámetros hidrodinámicos 
aleatorios caracterizados por un número limitado de parámetros estadísticos. 
 
La variabilidad espacial en la escala de campo puede ser considerada de dos 
maneras: i) identificando los valores locales de todas las propiedades relevantes e 
incorporarlas en un modelo determinístico, e.g., tridimensional para simular las 
distribuciones detalladas de presión y contenido de humedad; o ii) utilizando 
parámetros “efectivos” o “equivalentes” que capturen los efectos combinados de la 
variabilidad. 
 
La primera de las opciones es de muy difícil implementación porque la cantidad de 
datos requeridos puede ser muy grande y porque en la mayoría de los casos los 
objetivos no son conocer una distribución detallada de las distribuciones de la 
presión y contenido de humedad, sino promedios espaciales o distribuciones en las 
grandes escalas. 
 
En la segunda opción se espera que las simulaciones basadas en parámetros 
únicos provean información satisfactoria sobre el fenómeno de interés, e.g. predecir 
el cambio en tamaño y forma de una pluma de contaminación o la posición del frente 
de avance y lámina infiltrada en función del tiempo en el riego por gravedad. 
  
La existencia de los parámetros efectivos es una cuestión abierta. En el presente 
capítulo la discusión se basa en el caso particular el fenómeno de avance en el riego 
por melgas. 
 
Para representar las propiedades hidrodinámicas con parámetros efectivos pueden 
identificarse tres opciones: i) promedios estadísticos simples; ii) modelación inversa; 
y iii) enfoque estocástico. Al enfoque estocástico y a la modelación inversa con 
experimentos en flujo transitorio se les atribuye conceptualmente un futuro 
promisorio. El análisis del presente capítulo se enfoca sobre la existencia de las 
propiedades hidrodinámicas efectivas tal y como estas son obtenidas a través de 
modelación inversa. Para tal efecto se analiza el fenómeno de avance-infiltración en 
el riego por melgas. 
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4.2 Avance-infiltración en el riego por melgas 
 
4.2.1 Avance 
 
El riego por melgas puede dividirse en cuatro fases: avance, almacenamiento, 
consumo y recesión. La fase de avance inicia con la introducción del agua en la 
melga y termina cuando se alcanza el extremo final. La modelación del riego puede 
hacerse con las ecuaciones de Barré de Saint-Venant, formadas por las ecuaciones 
obtenidas de los principios de conservación de la masa y cantidad de movimiento: 
 

 I
h q V 0
t x

 
  

 
        (4.1) 

 

    o I
qUq hgh gh J J VU 0

t x x
 

      
  

    (4.2) 

 
en donde x es la dirección principal del movimiento  L ; t es el tiempo  T ; 

     q x,t U x,t h x,t  es el gasto por unidad de ancho de melga o gasto unitario 
2 1L T   ; U U(x,t)  es la velocidad media en una sección transversal 1LT   ; 

h h(x,t)  es el tirante del agua sobre la superficie del suelo 2 1L T   ; oJ Z x   , 

con Z la coordenada vertical orientada positivamente hacia arriba 2 1L T   , es 
asimilada generalmente a la pendiente topográfica de la superficie del suelo cuando 
el ángulo de inclinación es pequeño 1L L   ;  J J x,t  es la pendiente de fricción

1L L    ; g es la aceleración gravitacional 2L T   ;  I IV V(x,t) I x,t t     es la 

velocidad de infiltración 1L T   ,  I I x,t  es el volumen infiltrado por unidad de 

ancho y por unidad de longitud de la melga o lámina infiltrada  L ; el parámetro 
adimensional   está definido como IxV U  , donde VIx es la proyección en la 
dirección del movimiento de la velocidad de salida de la masa de agua debido a la 
infiltración, generalmente es despreciada. 
 
En la fase de avance del riego las condiciones iniciales y de frontera son las 
siguientes: 
 
  q x,0 0    h x,0 0       (4.3) 
 
   oq 0,t q ,   fq x ,t 0    fh x ,t 0    (4.4) 
 
donde oq  es el gasto unitario constante impuesto a la entrada de la melga;  fx t  es 
la posición del frente de onda. 
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Para cerrar el sistema (4.1)-(4.4) es necesario proporcionar ecuaciones para la 
velocidad de infiltración y la pendiente de fricción.  
 
En cuanto a la ley de resistencia hidráulica, que relaciona la pendiente de fricción 
con la velocidad media y el tirante de agua, puede utilizarse la ley propuesta por 
Fuentes (1992), que resulta del análisis del acoplamiento de las ecuaciones de 
Barré de Saint-Venant y Richards en la singularidad que se manifiesta en la entrada 
de la melga: 
 

 
d

3d 1 d
2d 1
gU k h J




 ; 
d3

2
gh Jq Uh k

 
    

    (4.5) 

 
donde   es el coeficiente de viscosidad cinemática [L2T-1]; k es una constante 
adimensional que depende principalmente de la rugosidad del suelo; la potencia d 
es tal que 1/ 2 d 1  , el límite inferior corresponde al régimen de Chézy y el superior 
al régimen de Poiseuille. 
 
Para representar la fase de avance, las ecuaciones de Saint-Venant se resuelven 
de manera aproximada. La versión integral de la ecuación de continuidad, ecuación 
(4.1), considerando las condiciones iniciales y de frontera, ecuaciones (4.3)-(4.4), 
es la siguiente: 
 

 
fx

o
0

q t (x,t)dx          (4.6) 

 
donde (x,t) h(x,t) I(x,t)    representa la lámina total de agua almacenada. 
 
En un estudio detallado del riego por gravedad realizado por Saucedo et al. (2001) 
utilizando las ecuaciones de Barré de Saint-Venant y de Richards demuestran que 
considerar la lámina infiltrada como una función solamente del tiempo de contacto 
es suficiente para describirlo adecuadamente, es decir, se supone que la lámina 
infiltrada es una función solamente del tiempo de contacto (  ) del agua con el suelo 
en el punto x, definido por   xx,t t t   , donde t es el tiempo de total de avance y 

xt  es el tiempo de llegada de la onda de avance al punto x.  
 
Se ha mostrado que el modelo hidrológico de Lewis y Milne (1938) es una buena 
aproximación en la fase de avance del riego por gravedad ya que conserva sus 
principales características (Rendón et al., 1997) y será retenido por su sencillez para 
el estudio de la variabilidad espacial de las propiedades hidrodinámicas del suelo y 
su impacto en la fase mencionada. 
 
El volumen almacenado se define como: 
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    h I             (4.7) 
 
El tirante medio puede ser estimado a partir del perfil de la onda en régimen 
permanente ( h t 0    y q t 0   ). De las ecuaciones (4.1)-(4.2) se deduce: 
 

 
2

o s
2

J J 2 K q ghdh
dx 1 F

  



       (4.8) 

 
donde 1

21    , y el número de Froude definido por: 2 2 3F q gh . 
 
La ecuación (4.8) se integra en general de manera numérica, sin embargo puede 
obtenerse una solución analítica aproximada si se considera que en la posición del 
frente de la onda ( fx x )  el término predominante es la pendiente de fricción: 
dh dx J  . La pendiente de fricción en términos del tirante y del gasto se deduce 

de la ecuación (4.5):   1/d2 3J gh q k   . 
 
Cuando t   , la onda de Saint-Venant está completamente establecida, el tirante 
ya no depende del tiempo: h t 0   . La ecuación de continuidad, ecuación 4.7a, se 
reduce a: sdq dx K (x) 0  . Su integración conduce a  maxq 0 en x x  : 
 

 
maxx

s
x

q(x) K (x)dx          (4.9) 

 
La variación del gasto con respecto a x puede estimarse considerando que la 
conductividad hidráulica en la ecuación (4.9) es igual a la media, es decir: 

 o maxq q 1 x / x  . La integración conduce a  r maxh(x) h 1 x x 
  , con 

 1 d 4d    y  1/42
r maxh x g   , y para extrapolar este perfil hasta la entrada de 

la melga se reemplaza el tirante rh  por el tirante normal oh . El tirante medio se 
obtiene del volumen sobre la superficie dividido por maxx : 
 

 o
4dh h

5d 1
    

        (4.10) 

 
donde: 
 

 
1 3 1/3d2

o
o

o

qh
gJ k

         
       (4.11) 
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Debe notarse que el perfil en potencia proporcionado por el comportamiento de las 
ecuaciones de Barré de Saint-Venant en tiempos largos se puede aplicar para 
describir de manera aproximada la forma del perfil para todo tiempo si se escribe 
como sigue:  
 

     o
f

xh x,t h t 1
x t


 

  
  

       (4.12) 

 
El tirante medio en función del tiempo resulta de la integración de este perfil desde 
0 a  fx t , a saber: 
 

   oh t
h t

1


 
         (4.13)  

 
en la cual se debe proporcionar la función  oh t . Con fines de ilustración del perfil 
superficial se puede asumir el valor constante oh  proporcionado por la (4.11). 
 
Por otra parte, la velocidad de infiltración puede calcularse con la ecuación de 
Richards (1931). Sin embargo, para orientar nuestro análisis a la existencia de las 
propiedades hidrodinámicas efectivas y sin pérdida de generalidad, utilizaremos la 
ecuación de Green y Ampt (1911). 
 
4.2.2 Infiltración 
 
Para el estudio de la variabilidad espacial de la infiltración se utiliza el modelo de 
Green y Ampt (1911), el cual puede deducirse a partir de la ecuación de Richards 
(1931) cuando la difusividad hidráulica se asimila a una densidad de Dirac y la 
función de conductividad hidráulica  K   es continua (Parlange et al., 1982, 1985). 
El modelo de Green y Ampt (1911) es representado por la siguiente ecuación 
diferencial ordinaria: 
 
 

   f s 0
s

h hdI K 1
dt I

    
  

 
      (4.14) 

 
donde I  es la lámina infiltrada aculada  L ; t es el tiempo  T ; fh es la succión en el 
frente de humedecimiento (flujo en pistón)  L , y h es la lámina de agua sobre la 
superficie del suelo (presión positiva)  L .  
 
La integración de la ecuación (4.14) con la condición I 0  en t 0 conduce a: 
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 s
1I K t ln 1      

        (4.15)  

 
donde   f s 0h h       
 
La lámina infiltrada en el modelo hidrológico es calculada con la ecuación (4.15)con 

 f s o(h h )      . 
 
La ecuación (4.15) presenta dos parámetros desconocidos: fh  y sK . Los parámetros 

s , 0  y h  son medidos. 
 
Si se cuenta con sN  pruebas de infiltración se deben identificar s2N  parámetros y 
como se mostró, el análisis de la variabilidad espacial de estos parámetros puede 
simplificarse con la utilización de la teoría de los medios similares. 
 
4.3 Escalamiento 
 
4.3.1 Escalamiento de Miller y Miller 
 
Las técnicas de escalamiento reducen los efectos de la variabilidad en los 
parámetros del suelo y pueden clasificarse en dos grandes grupos: los métodos con 
bases físicas y los métodos empíricos. Entre los primeros se tienen los métodos de 
análisis dimensional e inspeccional. Estos últimos están basados en el concepto de 
similaridad y permiten convertir un conjunto de cantidades dimensionales 
interrelacionadas físicamente en un conjunto de cantidades no dimensionales que 
conservan la interrelación original para un sistema. En los sistemas físicos pueden 
definirse tres tipos de similaridad: geométrica (i.e., Miller y Miller, 1955), cinemática 
y dinámica (teoría de grupos de Lie, Sposito, 1990). Los factores de escala 
obtenidos a través de este análisis dimensional tienen significado físico definido en 
términos del sistema bajo estudio. 
 
En los métodos basados en técnicas empíricas se obtienen factores de escala (un 
sólo valor) mediante normalización funcional para cada relación establecida 
experimentalmente mediante análisis de regresión (i.e. Warrick et al., 1977). 
 
En el presente trabajo de investigación se retiene el escalamiento de Miller y Miller. 
 
La similitud de Miller es un algoritmo con bases físicas para definir relaciones 
invariantes de escala de las propiedades del agua en medios porosos homogéneos. 
Con el uso de la similitud de Miller, puede imaginarse que el heterogéneo campo es 
la unión de dominios aproximadamente homogéneos, cada uno de los cuáles puede 
ser representado por sólo una escala de longitud característica. La heterogeneidad 
se refleja en la variabilidad espacial de la escala de longitud. 
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Miller y Miller (1956) son los primeros en remarcar la invariancia de escala de las 
ecuaciones de movimiento en medios porosos. El concepto fundamental que 
soporta la teoría de similitud de Miller y Miller es una longitud característica que 
refleja el tamaño de las partículas sólidas y las dimensiones de los poros en un 
arreglo geométrico particular. Si se acepta la similaridad geométrica, la variabilidad 
de las características hidrodinámicas del suelo puede ser descrita por un solo factor 
de escala o de similitud ( ir ): 
 

  j
j

*

R
r

R
         (4.16) 

 
donde jR  y *R  son escalas de longitud características del medio (j) y de referencia 
(*), respectivamente. 
 
La similitud clásica de Miller y Miller (1956) se basa en una relación física entre el 
tamaño efectivo de poro y el potencial de presión (ecuación de Laplace): 
 

 2
gr


 


         (4.17) 

 
donde 2MT     es la tensión superficial en la interface aire-agua, 3ML    es la 

densidad del agua, y 2g LT    es la aceleración gravitacional. 
 
La ecuación (4.17) define un radio de poro que corresponde a cada valor medido de 
 . Se dice que dos medios porosos son Miller-similares si puede encontrarse un 
factor de escala  jr L  para cada uno de ellos, tal que valores idénticos del radio 
adimensional j j

R r  implica similitud geométrica en el arreglo microscópico de poros 
y partículas sólidas. Los medios similares de este tipo exhiben estructuras 
microscópicas que parecen idénticas, excepto por la escala, en el mismo sentido de 
los triángulos semejantes. 
 
De la teoría de flujo viscoso pueden derivarse las siguientes reglas de escalamiento: 
 
 j *            (4.18) 
 
 j j *r            (4.19) 
 
 2

j j *K r K          (4.20) 
 
y en general: 
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 n
j j *r            (4.21) 

 
En el Cuadro 4.1 se muestra el valor del exponente para diferentes variables 
relacionadas con la transferencia del agua en el suelo. 
 

Cuadro 4.1 Escalamiento de Miller y Miller y variables de flujo. 
Variable    , I D q, v x,y,z t 
Exponente 0 -1 1 2 -1 -3 

 
Las relaciones para la curva de infiltración acumulada son obtenidas a partir de la 
invariancia de escala de la ecuación de Richards. 
 
Se debe observar que la similitud entre los medios induce que la porosidad y el 
factor de tortuosidad son constantes 
 
4.3.2 Aplicación en mesa de drenaje 
 
Si en una región del espacio se realizan sN  pruebas de infiltración, la información 
experimental puede ser analizada de manera conjunta si se supone que los medios 
porosos son similares.  
 
Las relaciones entre los parámetros de escala de la presión y la conductividad 
hidráulica a saturación de los suelos j-ésimo y de referencia son: 
 

 d*
dj

jr


           (4.22) 

 
 2

sj j s*K r K          (4.23) 
 
La combinación de las ecuaciones (4.22) y (4.23) conduce a la relación siguiente: 
 
 2 2

sj dj s* d*K K             (4.24) 
 
en donde   es un parámetro característico de la región estudiada. 
  
La ecuación (4.24) permite reducir el número de parámetros desconocidos de s2N  
a sN 1 , es decir  sjK ,  , sj 1, 2,...,N . Este conjunto de parámetros puede ser 
estimado mediante la minimización de la siguiente función objetivo: 
 

  
js

s s

NN 2

s1 s2 sN i i s1 s2 sN
j 1 i 1

ˆ(K , K ,..., K , ) I I t ; K , K ,..., K ,
 

         (4.25) 
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donde jN  es el número de observaciones realizadas en el suelo j-ésimo. 
 
Puesto que generalmente sK  sigue una distribución log-normal, es conveniente 
construir el suelo de referencia a partir de la condición de normalización siguiente 
del logaritmo de los factores de escala (Fuentes, 1992): 
 

  
sN

j
j 1

ln r 0


          (4.26) 

la cual implica que la conductividad hidráulica del suelo de referencia es la media 
geométrica:  
 

    
sN

s sj
j 1s

1ln K ln K
N



         (4.27) 

 
En el caso de la información experimental obtenida en la mesa de drenaje: la 
porosidad se considera el valor promedio, 3 30.45 cm cm  , con lo cual resulta 
s 0.68 y m 0.187 . Para la humedad inicial se toma el valor promedio, es decir, 
0.302 cm3cm-3. De la optimización resulta un parámetro 3 11.87cm s   y los veinte 
valores de conductividad hidráulica mostrados en Cuadro 4.2. La conductividad 
hidráulica del suelo de referencia se calcula como la media geométrica, ecuación 
(4.27), y los factores de escala mostrados en el Cuadro 4.2 se calculan de acuerdo 
con la ecuación (4.23). En la Figura 4.1 se muestran los datos experimentales de 
las veinte pruebas de infiltración escalados y la función de infiltración que resulta de 
la ecuación de Richards con los parámetros del suelo de referencia, es decir, 

d 7.9 cm    y sK 106 cm h . La tortuosidad en este caso tiene un valor de 2.22. 
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Cuadro 4.2 Parámetro  sK  y factores de escala del análisis conjunto en la mesa 

de drenaje. 

Sitio Ks  
(cm/h) 

Factor de 
escala (r) 

(adimensional) 
1 124 1.1 
2 180 1.3 
3 128 1.1 
4 100 1.0 
5 131 1.1 
6 167 1.3 
7 113 1.0 
8 138 1.1 
9 101 1.0 

10 166 1.2 
11 62 0.8 
12 71 0.8 
13 88 0.9 
14 98 1.0 
15 75 0.8 
16 95 0.9 
17 94 0.9 
18 139 1.1 
19 58 0.7 
20 101 1.0 
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Figura 4.1 Infiltración acumulada experimental escalada y modelación con la 

ecuación de Richards pseudo-tridimensional con parámetros del suelo de 
referencia. 

 
El procedimiento de modelación inversa es aplicable para la caracterización 
hidrodinámica del suelo. Este procedimiento es también útil para caracterizar la 
variabilidad espacial de los parámetros de los suelos. 
 
4.3.3 Aplicación melga Montecillo 
 
El análisis de la variabilidad espacial de la infiltración en el sentido longitudinal de 
una melga se realiza también con datos obtenidos en una parcela experimental 
ubicada en Montecillo, Estado de México. El suelo en la parcela es de textura 
esencialmente arenosa. En una melga de 100 m de longitud, 5 m de ancho y 
pendiente longitudinal 1

oJ 0.002 m m , se realizaron 21 pruebas de infiltración, una 
cada 5 m a lo largo de la melga, utilizando el método del doble cilindro, con 0.35 m 
y 1.45 m de diámetro interior y exterior de los cilindros, respectivamente. La 
evolución en el tiempo de la lámina infiltrada se muestra en la Figura 4.2. En la figura 
pueden observarse diferencias de hasta 4 cm en una hora y 70 cm en un día. 
  

0

1

2

3

4

5

6

7

8

0 20 40 60 80 100 120

Lá
m

in
a 

in
fil

tra
da

 (c
m

)

Tiempo (s)

Experimental Richards



61 
 

 

 
(a) Una hora. 

 

 
(b) Un día. 

Figura 4.2 Lámina infiltrada acumulada en función del tiempo, observada en 21 
puntos separados cada 5 m a lo largo de una melga de 5 m de ancho y 100 m de 

largo en Montecillo, México. 
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De acuerdo con la teoría de los medios similares de Miller y Miller, los parámetros 
sK  y   de la ecuación (4.15) de un suelo cualquiera están relacionados con los 

parámetros respectivos del suelo de referencia por: 
 
 2

sj j s*K r K          (4.28) 
 

 *
j

jr


           (4.29) 

 
donde el subíndice j identifica a los suelos sj 1,2,3,...,N , donde sN  es el número de 
pruebas de infiltración y jr  los factores de escala; los parámetros con asterisco 
corresponden al suelo de referencia. De las ecuaciones (4.28) y (4.29) se infiere: 
 
 2 2

sj j s* * fK K             (4.30) 
 
donde el parámetro f  es una constante característica de la región estudiada. 
 
La ecuación (4.30) permite reducir el número de parámetros desconocidos de s2N  
a sN 1 . Los parámetros pueden obtenerse minimizando la suma de los cuadrados 
de los errores, es decir, la diferencia entre los valores experimentales y los 
proporcionados por la ecuación de Green y Ampt: 
 

 
js

s

NN 2

s1 s2 sN f ij ij sj f
j 1 i 1

SCE(K ,K ,...,K ; ) I I(t ;K , )
 

         (4.31) 

 
donde jN  representa el número de puntos experimentales de cada prueba de 
infiltración. 
 
Si se considera que se conoce una solución aproximada, s fI(t;K , ) puede 
expresarse a través de una serie de Taylor: 
 

 s f s f
s f s f s s f f

s f

ˆ ˆˆ ˆI(t;K , ) I(t;K , )ˆ ˆˆ ˆI(t;K , ) I(t;K , ) (K K ) ( )
K

   
       

 
 (4.32) 

 
Por facilidad, sea: 
 

 s
ˆ ˆ ˆI I(t;K , )    ; s f

s s

ˆˆ ˆI(t;K , )I
K K

 


 
 ; s f

f f

ˆˆ ˆI(t;K , )I  


 
; 

 
 s s s

ˆK K K   ;  f f f
ˆ      
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La suma del cuadrado del error se expresa como: 
 

 
js

2
NN

sj f ij ij sj f
j 1 i 1 s fij ij

ˆ ˆI IˆSCE(t;K , ) I I K
K 

                        
   (4.33) 

 
y sus derivadas: 
 

 
jN

ij ij sj f
i 1sj s f sij ij ij

ˆ ˆ ˆSCE I I Iˆ2 I I K 0
K K K

                                     
    

 
es decir: 
 

 
j j j

2N N N

sj f ij ij
i i is s f sij ij ij ij

ˆ ˆ ˆ ˆI I I IˆK I I 0
K K K

                                                    
    (4.34) 

 
Y con respecto al parámetro f : 
 

 
js NN

ij ij sj f
j 1 i 1f s f fij ij ij

ˆ ˆ ˆSCE I I Iˆ2 I I K
K 

                                    
  

 
de donde: 
 

  
j j js s s

2N N NN N N

sj f ij ij
j 1 i 1 j 1 i 1 j 1 i 1s f f fij ij ij ij

ˆ ˆ ˆ ˆI I I IˆK I I
K     

          
                            

    (4.35) 

 
Si se hace: 
 

 
j

2N

j
i 1 s ij

ÎA
K

 
    
 ;  

jN

j
i 1 s fij ij

ˆ ˆI IB
K

    
           
  

 

 
j

2N

j
i 1 f ij

ÎD


 
    
 ;   

jN

j ij ij
i 1 s ij

ÎˆE I I
K

 
     
    (4.36) 

 

  
jN

j ij ij
i 1 f ij

ÎˆG I I


 
     
  
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 Entonces: 
 
 j sj j f jA K B E     
 

 
js NNNs

j sj j f j
j 1 j 1 j 1

B K D G
  

 
    

 
    

 

 j j f
sj

j

E B
K

A
 

          (4.37) 

 
y 
 

 
j s s s2N N N N

j j j
f j f j

j 1 j 1 j 1 j 1j j

B E B
D G

A A   

   
       
    

     

 

 

s s

s s

N N
j j

j
j 1 j 1 j

f N N
j

j
j 1 j 1 j

B E
G

A
B

D
A

 

 



 


 

 
       (4.38) 

 
Los Ns parámetros sK  y el parámetro f  se obtienen entonces a través de un 
proceso iterativo. 
 
Debido a que la conductividad hidráulica a saturación se asume como independiente 
de la carga de agua sobre la superficie del suelo y de la condición inicial, el 
escalamiento proporcionado por la ecuación 4.19 debe ser escrito como: 
 
 2 2

sj fj s* f *K h K h           (4.39) 
 
Considerando la definición del parámetro  , el parámetro   puede estimarse a 
partir de      s f f s o sK h K h          . 
 
De las medidas experimentales realizadas en la melga montecillo se han deducido 
los siguientes valores medios:  
 
i) la carga sobre la superficie h 8.5 cm .  
 
ii) el contenido volumétrico de humedad a saturación 3 3

s 0.4865 cm cm  . 
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iii) el contenido volumétrico de humedad inicial 3 3
o 0.2366 cm cm  . 

 
En el Cuadro 4.3 se reportan los parámetros correspondientes a las 21 pruebas 
experimentales de infiltración en la melga Montecillo. Los valores de los parámetros 
en el suelo de referencia son: sK 2.33 cm h   y 7.71cm  . Los valores de los 
parámetros regionales son: 3

f 138.5 cm h   y 35.84 cm h  . En la Figura 4.3 se 
muestran los datos experimentales escalados y la función de Green y Ampt con los 
parámetros del suelo de referencia. El excelente ajuste (coeficiente de 
determinación: 2R 0.999 ) muestra que la teoría de los medios similares es 
aplicable a la melga Montecillo. 
 

 
Figura 4.3 Lámina infiltrada acumulada en función del tiempo: datos 

experimentales escalados y función de Green y Ampt con parámetros del suelo de 
referencia en la melga Montecillo. 
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Cuadro 4.3 Valores de la conductividad hidráulica a saturación y los factores de 
escala en la melga Montecillo ( sK 2.33 cm h  ). 

Distancia 
(m) sK  

(cm/h) 

Factor de 
escala (r) 

(adimensional) 
0 1.21 0.7198 
5 1.31 0.7491 
10 2.01 0.9270 
15 1.32 0.7521 
20 3.27 1.1831 
25 3.16 1.1637 
30 2.37 1.0072 
35 2.63 1.0610 
40 4.80 1.4338 
45 2.35 1.0040 
50 4.26 1.3499 
55 2.81 1.0977 
60 2.56 1.0464 
65 2.87 1.1085 
70 3.96 1.3016 
75 3.96 1.3015 
80 2.95 1.1247 
85 1.35 0.7600 
90 1.81 0.8813 
95 1.36 0.7641 

100 1.31 0.7493 
 
4.4 Análisis de los factores de escala 
 
4.4.1 La distribución probabilística de los factores de escala 
 
La distribución probabilística de la variable sln(K ) , de acuerdo con resultados 
experimentales reportados en la literatura (e.g. Nielsen et al., 1973; Warrick y 
Amoozegard-Fard, 1979; Sharma et al., 1980; Vauclin, 1982), sigue una distribución 
normal. Ello permite suponer que la variable  ln r   sigue también una distribución 
de Gauss. La consideración de la normalización definida por la ecuación (4.27), 
permite definir la densidad de probabilidad p( )  y la probabilidad acumulada F( )  
gaussianas respectivamente como sigue: 
 

  
2

2
1p exp

22 

 
      

       (4.40)  
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   1F 1 erf
2 2

  
        

       (4.41)  

 
donde   es la desviación estándar del logaritmo de los factores de escala y erf(x) 
denota la función error. 
 
En la Figura 4.4 se compara la probabilidad acumulada calculada con la ecuación 
(4.41), con la probabilidad empírica acumulada. El valor de la desviación estándar 
en la melga Montecillo es de: 0.019  . El acuerdo que muestra la probabilidad 
empírica con la función teórica de probabilidad, a pesar de la poca cantidad de 
realizaciones, permite suponer efectivamente que la variable  ln r  sigue una 
distribución de Gauss. 
 

   
Figura 4.4 Probabilidad acumulada del logaritmo de los factores de escala en la 

melga Montecillo. 
 
4.4.2 Propiedades medias de los parámetros 
 
Para calcular la media de las propiedades es importante introducir el valor medio de 

nr  (momento de orden n), definido por: 
 

      n n n nr E r r p d e p d
 



 

             (4.42) 

 
donde E es el operador esperanza matemática. 
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Con la función de distribución de Gauss, ecuación (4.40), se obtiene: 
 

 
2 2

n nr exp
2

 
  

 
        (4.43) 

 
Para la melga Montecillo: 
 
 r 1.0228          (4.44) 
 
    2 2 2

r E r E r 0.22168          (4.45) 
 
 2

s sK K r 2.55 cm h         (4.46) 
  
 
donde r  y 2

r  son la media aritmética y variancia de los factores de escala, 
respectivamente y sK  es la media aritmética de la conductividad hidráulica a 
saturación. 
 
4.4.3 La media estocástica de la infiltración 
 
La infiltración puede considerarse como un proceso estocástico con la función I(t) y 
con los factores de escala (r) como la variable aleatoria. De esta manera la media 
estocástica de la infiltración se define como sigue: 
 

  I(t) E I(t;r) I(t;e )p( )d






          (4.47) 

 
Con la función de distribución de Gauss definida por la ecuación (4.40) y con el 
cambio de variable / ( 2)    , la ecuación (4.47) puede escribirse en la forma: 
 

 21I(t) I t;exp( 2 ) exp( )d





       
     (4.48)  

 
El cálculo de la integral se facilita con la utilización de los polinomios de Hermite 
(Abramowitz y Stegun, 1970): 
 

 
n

2
i i

i 1
f(x)exp( x )dx w f(x )





        (4.49) 

 
donde wi y xi son respectivamente los factores de peso y las raíces de los 
polinomios. 
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4.4.4 La estructura espacial de la infiltración 
 
De acuerdo con Matheron (1965), una variable regionalizada caracteriza un 
fenómeno espacial o temporal que presenta una cierta estructura. La consideración 
de las propiedades hidrodinámicas de los suelos y en particular de la conductividad 
hidráulica como variables regionalizadas ha sido ampliamente utilizada por diversos 
autores, i.e., Muñoz-Pardo (1987). 
 
La consideración de la conductividad hidráulica o cualquier otra propiedad de los 
suelos como una variable regionalizada puede tener un objeto utilitario de 
caracterización de la variable a partir de un muestreo discreto, pero también puede 
ayudar de manera general a comprender la naturaleza de la propiedad. En el caso 
del diseño del riego generalmente interesan los valores medios representativos de 
la parcela o zona de estudio y no los valores puntuales de las propiedades 
hidrodinámicas. 
 
Para que la inferencia probabilística pueda ser aplicada a las variables 
regionalizadas es necesario aceptar la hipótesis de estacionariedad. Una función 
aleatoria es estacionaria si la ley de probabilidad de los valores tomados por esta 
función en k puntos arbitrarios es invariante para toda traslación del conjunto de 
estos puntos. 
 
Para analizar la estructura espacial del logaritmo de los factores de escala se 
introducen el autocorrelograma y el semivariograma. El autocorrelograma o función 
de autocorrelación de un proceso  z x , con estacionariedad de segundo orden y 
media  , se define como: 
 

   C(h) E z(x h) z(x)            (4.50) 
            
donde h es la interdistancia entre dos puntos. El coeficiente de autocorrelación se 
define como   2(h) C h   , con  2 C 0   la varianza, y es tal que (h) 1  . En el 
caso en estudio    z x x  , 2 2

    y 0    . 
 
El semivariograma es definido como: 
 
         1

2(h) Var z x h z x C 0 C h          (4.51) 
 
Se infiere de las ecuaciones (4.50) y (4.51) que el semivariograma dividido por la 
varianza está relacionado con el coeficiente de autocorrelación de la manera 
siguiente: 
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  2
(h)(h) 1 h 

   


       (4.52) 

         
Para el cálculo del semivariograma o autocorrelograma así relacionados se utiliza 
el siguiente estimador insesgado: 
 

 
     

 N h
2

i i
i 1

1(h) z x h z x
2N h 

           (4.53) 

 
donde  N h  es el número de pares de puntos separados por un distancia h. 
 
En nuestro caso, para llevar a cabo la interpolación por krigeado se obtiene el 
semivariograma del logaritmo de los factores de escala. Para la modelación del 
semivariograma se utiliza la hipótesis markoviana de primer orden: 
 
 m(h) aexp( h / )           (4.54)  
 
y 
 
  2(h) 1 h               (4.55) 
 
donde (h) es el semivariograma; a es el alcance; y m  es la longitud de 
autocorrelación. 
  
Suponer (0) a 1    permite estimar una longitud de autocorrelación m 10   m. En 
la se Figura 4.5 muestran los semivariogramas teórico y experimental y en ella 
puede observarse que a pesar de que el número de observaciones es limitado, los 
factores de escala en la melga Montecillo presentan una estructura espacial bien 
definida.  
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Figura 4.5 Semivariograma del logaritmo de los factores de escala. 

 
4.4.5 Generación espacial correlacionada 
 
La generación de un campo correlacionado de la conductividad hidráulica consiste 
en producir realizaciones de la misma que presenten ciertas características 
impuestas. Para el caso de la hipótesis de estacionariedad de segundo orden es 
suficiente con mantener la media y el semivariograma (Journel y Huijbregts, 1978). 
 
Los métodos fundamentados sobre el análisis espectral permiten generar una 
realización z(x)  en cualquier punto del espacio (Rice, 1954, Shinozuka y Jan, 1972, 
Mejía y Rodríguez-Iturbe, 1974). El análisis espectral de una función aleatoria z(x)  
asocia a la función de autocovarianza C(h)  su transformada de Fourier, llamada 
densidad espectral S( ) , donde   es la frecuencia angular, a saber: 
 
 ihS( ) e C(h)dh

 


          (4.56) 

    
Por analogía con el caso de un fenómeno temporal aleatorio, en el caso de 
funciones aleatorias espaciales, se utiliza un generador espectral para la simulación 
la función, es decir: 
 

 
Nh

n n n
n 1

z(x) c cos( x )


           (4.57) 

 
donde Nh  es el número de armónicas; nc  es un coeficiente de ponderación que 
permite la restitución de la función de densidad espectral de la señal y de su 
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varianza; n  son las frecuencias de la señal; n  son los ángulos de fase aleatorios 
distribuidos uniformemente entre 0 y 2 ; n ncos( )   es un modelo aleatorio de 
fase, estacionario de orden dos, ergódico, de media nula y varianza igual a un 
medio. 
 
Se puede demostrar que la función de autocovarianza que resulta de la introducción 
de la ecuación (4.57) en la ecuación (4.50) es la siguiente: 
 

 
2Nh
n

n
n 1

cC(h) cos( h)
2

         (4.58) 

 
donde n  son las frecuencias de cada una de las armónicas.  
 
De la ecuación (4.58) se obtiene la siguiente expresión de la varianza, 2C(0)   :  
 

 
2Nh

2 n

n 1

c
2

           (4.59)  

 
En la literatura se han reportado diferentes métodos para estimar el coeficiente nc . 
Por ejemplo, Mejía y Rodríguez-Iturbe (1974) suponen todos los coeficientes iguales 
y obtienen: 
 

 n
2c

Nh
           (4.60) 

        
Este método conserva la varianza, pero no todo el semivariograma (Muñoz-Pardo, 
1987). 
  
De la transformada inversa de Fourier de la densidad espectral, ecuación (4.56), se 
deduce (Falconer, 1990): 
 

 1C(h) S( )cos( h)d
2




   

        (4.61)  

 
la cual se discretiza como sigue: 
 

 
Nh

n n
n 1

1C(h) S( ) cos( h)
2 

   
       (4.62)  

 
y como 2C(0)   , se deduce: 
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Nh

2
n

n 1

1 S( )
2 

   
         (4.63) 

 
donde 2 / Nh   , de suerte que n     . 
 
La comparación de las ecuaciones (4.59) y (4.63) conduce a la siguiente expresión 
para calcular los coeficientes: 
 

 n n
1c S( )  


        (4.64)  

 
Este método lo reporta Muñoz-Pardo (1987) como de Shinozuka y Jan (1972). 
 
Los dos métodos aquí utilizados se diferencian en la manera de generar las 
amplitudes. En la Figura 4.6 se muestra el ajuste del semivariograma con ambos 
métodos. El método de Shinozuka y Jan ajusta el semivariograma correctamente 
en la escala de correlación. El método de Mejía y Rodríguez-Iturbe conserva la 
varianza. 
 

 
Figura 4.6 Semivariogramas del logaritmo de los factores de escala teórico y de 

los campos correlacionados. 
 
Para introducir en el modelo hidrológico de simulación del avance en el riego por 
melgas se seleccionan los datos generados con el método de Shinozuka y Jan. 
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4.4.6 Generación sintética 
 
Con los factores de escala calculados con base en las pruebas de infiltración 
realizadas con el doble cilindro, se obtuvieron 106 datos de los factores de escala 
(uno por cada metro) a través del método Monte Carlo (Figura 4.7) e interpolación 
krige (Figura 4.8). En la Figura 4.9 se muestran los factores de escala generados 
con el método de Shinozuka y Jan. 
 

 
Figura 4.7 Distribución espacial de los factores de escala (Monte Carlo). 

 
Figura 4.8 Distribución espacial de los factores de escala (krigeado). 
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Figura 4.9 Distribución espacial de los factores de escala (método Monte Carlo). 

 

 
Figura 4.10 Distribución espacial de los factores de escala generados con el 

método de Shinozuka y Jan. 
 

4.5 Propiedades hidrodinámicas efectivas en la fase de avance 
 
Una prueba de riego consiste en medir el avance y la recesión del frente de agua 
en una melga o surco en función del tiempo. El avance se mide al iniciar el riego y 
la recesión se mide cuando la lámina de agua sobre la superficie desaparece una 
vez que se corta la entrada de agua a la melga o surco. Las técnicas para obtener 
la información experimental en una prueba de riego pueden ser tan elaboradas 
como medir los perfiles superficiales del agua durante el riego. Las determinaciones 
indirectas, a través de la simulación de las fases de avance y recesión son populares 
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porque los datos son relativamente fáciles de obtener y los resultados representan 
promedios de campo en algún sentido.  
 
En la práctica, es una tendencia actual hacer las mediciones durante un evento de 
riego y deducir datos promedio o efectivos de la infiltración y rugosidad (Strelkoff et 
al., 2009).  
 
La modelación matemática puede usarse para predecir avance, la recesión y 
perfiles de humedad. El procedimiento de estimación tiene por objetivo encontrar el 
mejor ajuste entre los datos experimentales y la predicción. El modelo matemático 
empleado puede ser un modelo completo con las ecuaciones de Barré de Saint-
Venant y Richards o un procedimiento simplificado. En principio, puede utilizarse 
cualquier dato observado, desde un par de datos distancia-tiempo de avance o 
mediciones experimentales exhaustivas en muchos puntos. La precisión de la 
estimación depende de los datos recolectados y el procedimiento de estimación 
utilizado. 
 
Los datos que pueden recolectarse en una prueba de riego son el avance, recesión, 
contenido de humedad y carga de presión. En términos generales, para llevar a 
cabo la prueba de riego se definen las dimensiones y topografía (pendientes 
longitudinal y transversal) de la melga o surcos. Es conveniente realizar un muestreo 
para la caracterización física del suelo, en particular la granulometría. Se colocan 
estacas cada 10 o 20 m a lo largo de la melga. Al iniciar la prueba se determina la 
humedad inicial y el gasto a la entrada de la melga o surco. Se anota la hora de 
ingreso del agua a la melga o surco y el tiempo en que el agua llega a cada una de 
las estacas. Al cortar la entrada de agua a la melga o surco se comienza a medir la 
recesión, que consiste en anotar el momento en que el agua desaparece a la 
entrada de la melga y en cada una de las estacas. Con la información se construye 
un gráfico del tiempo acumulado contra la distancia, tanto para el avance como para 
la recesión. La diferencia entre el tiempo de recesión y el tiempo de avance es el 
tiempo que el agua tuvo la oportunidad para infiltrarse en el suelo (tiempo de 
contacto). 
 
Para medir cada una de las variables referidas en una prueba de riego pueden 
utilizarse instrumentos como los sensores de presión, sondas de TDR para la 
humedad, aforadores e incluso registros automatizados. 
 
Los datos experimentales aquí utilizados fueron obtenidos en la parcela Montecillo, 
Estado de México. El suelo en la parcela es de textura esencialmente arenosa. Las 
melgas tienen 100 m de longitud, 5 m de ancho y pendiente longitudinal 

1
oJ 0.002 m m . El contenido de humedad a saturación 3 3

s 0.4865 cm cm  . Se 
realizaron dos pruebas de avance con dos gastos unitarios diferentes. Al iniciar la 
prueba de avance se midió la humedad del suelo y el gasto unitario introducido a la 
melga. Los datos del avance fueron obtenidos a cada 10 metros. 
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4.5.1 Condiciones para establecer la existencia de las propiedades efectivas 
 
Para establecer las condiciones sobre las cuales la fase de avance puede ser 
descrita por características efectivas se parte de las consideraciones siguientes:  a) 
la infiltración tiene un régimen permanente al infinito, el flujo de Darcy es igual a sK
; b) la media sK  existe; y c) la variabilidad espacial de las características 
hidrodinámicas en la fase de avance se manifiesta plenamente en los tiempos largos 
(figura 4.1). 
 
La existencia de un régimen permanente de la infiltración permite establecer los 
límites siguientes: 
 
 f maxt

lim x (t) x


         (4.65) 

 
 ft

limU (t) 0


          (4.66) 

 
donde maxx  es la posición máxima del frente de avance y f fU (t) dx dt  es la 
velocidad de avance. 
 
Cuando t   , la onda de Saint-Venant está completamente establecida, el tirante 
ya no depende del tiempo: h t 0   . La ecuación de continuidad, ecuación (4.1), 
se reduce a: sdq dx K (x) 0  . Su integración conduce a  maxq 0 en x x :   
 

 
maxx

s
x

q(x) K (x)dx          (4.67) 

 
Ya que en x 0 , 0q q , se tiene: 
 

 
maxx

o s
0

q K (x)dx          (4.68) 

 
De acuerdo con el teorema del valor medio de las integrales puede definirse la 
media sobre el intervalo  max0,x  como: 
 

  
maxx

s max s
max 0

1K x K (x)dx
x

        (4.69)  

 
es decir: 
 
  o s max maxq K x x         (4.70) 
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La ecuación (4.70) indica que para un gasto de riego dado existe un valor medio de 
la conductividad hidráulica que define una posición del frente de avance máximo. 
Para una melga de longitud  L, el gasto mínimo que asegura la llegada de la onda 
a su extremo final se deduce de la ecuación (4.70): 
 
  m sq K L L          (4.71)  
 
Considerando que la media de la conductividad es una constante sobre el intervalo 
 0,L ,  s sK L K , la representación de la fase de avance por características 
hidrodinámicas efectivas, es decir independientes del gasto en la entrada de la 
melga, es posible para gastos superiores al proporcionado por la ecuación (4.71). 
Este resultado se ilustra utilizando los datos experimentales obtenidos en dos 
pruebas de avance realizadas en la melga Montecillo. 
 
4.5.2 Análisis y modelación de la fase de avance 
 
a) Identificación de parámetros 
 
Los valores de referencia: *

sK 2.33 cm h , * 7.71cm   permiten obtener: 
*
fh 27 cm . 

 
La pendiente de la melga es 1

0J 0.002 m m  y el contenido de humedad a 
saturación 3 3

s 0.4865 cm cm  . 
 
Al iniciar la prueba de avance la humedad del suelo es 3 3

0 0.2479 cm cm   y el 
gasto unitario introducido a la melga  3

0q 0.0032 m s m . 
 
Utilizando el modelo hidrológico, con una discretización espacial de 1 m,  mediante 
calibración se obtiene h 1.38 cm . El ajuste con los datos experimentales se 
muestra en la Figura 4.11 y Figura 4.12. 
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.11 Datos experimentales y modelación de la fase de avance del riego en 
la melga Montecillo, gasto unitario 1

0q 3.2 ls con valores del suelo de referencia. 
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(a) Curva de avance. 

 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.12 Datos experimentales y modelación de la fase de avance del riego en 
la melga Montecillo, gasto unitario 1

0q 3.2 ls (calibración). 
 
En la Figura 4.12a puede observarse que mediante la calibración se logra reproducir 
con diferencias mínimas la curva de avance experimental con las tres formas de 
considerar la variabilidad espacial de la infiltración: aleatorio (Montecarlo), con 
estructura espacial (kriging) y la media estocástica. La Figura 4.12b muestra la 
variación de la lámina infiltrada a lo largo de la melga para los tres tipos de modelos. 
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Para calcular el tirante medio para otras pruebas de riego es necesario definir los 
parámetros k y d de la ley de resistencia. El número de Reynolds es definido por 
Re Uh q    , con 6 210 m s   se obtiene para esta prueba Re 3200 , valor 
que permite utilizar la ley de Poiseuille (d 1 ). De la ecuación (4.10) se obtiene el 
tirante normal: 3

2oh h 2.07 cm  . De la ecuación(4.11) se deduce: k 1 54 . 
 
b) Predicción 
 
Para verificar la calibración del modelo se realiza una segunda prueba con otro 
gasto de riego:  3

0q 0.0024 m s m  y con un contenido de humedad inicial 
3 3

0 0.3017 cm cm  . 
 
De la ley de resistencia se obtiene: oh 1.87 cm  y h 1.25 cm . 
 
El excelente ajuste del modelo con los datos experimentales (Figura 4.13a) en la 
predicción del avance del riego, muestra que a pesar de la variabilidad espacial de 
la infiltración (Figura 4.13b), el frente de avance puede ser representado por 
propiedades hidrodinámicas únicas e independientes del gasto de riego. Las 
propiedades efectivas pueden ser obtenidas a través de una prueba de avance. 
  



82 
 

 

 
(a) Curva de avance. 

 

 
(b) Lámina infiltrada. 

 
Figura 4.13 Datos experimentales y modelación de la fase de avance del riego en 

la melga Montecillo, gasto unitario 1
0q 2.4 ls (predicción). 
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4.5.3 Condición general para representar las propiedades hidrodinámicas por 
propiedades efectivas 
 
Las condiciones generales para simular el riego el riego por gravedad con 
propiedades hidrodinámicas del suelo únicos o efectivos son analizadas con la 
generación sintética de parámetros. En una primera parte, se generan campos 
correlacionados de la conductividad hidráulica a través del logaritmo de los factores 
de escala con el método antes expuesto de Shinozuka y Jan (1972). Los valores 
generados son introducidos en el modelo hidrológico de simulación del frente de 
avance. En la segunda parte, los parámetros probabilísticos son utilizados también 
para generar los parámetros de la infiltración en los suelos de manera aleatoria, 
considerando que la condición general para utilizar propiedades hidrodinámicas 
efectivas en el riego pro gravedad implica que la distribución probabilística de las 
propiedades hidrodinámicas se única en el espacio. 
 
Las realizaciones conservan la varianza y el semivariograma. En Figura 4.14 puede 
apreciarse la adecuada conservación de la distribución probabilística del logaritmo 
de los factores de escala en los campos correlacionados generados. 
 

 
Figura 4.14 Probabilidad acumulada del logaritmo de los factores de escala en la 

melga Montecillo y en los campos correlacionados generados. 
 

Mientras que en la Figura 4.15 se aprecia que el comportamiento de los 
semivariogramas de los campos generados es similar al semivariograma teórico 
dentro del rango de correlación. 
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Figura 4.15 Semivariogramas teórico y de los campos correlacionados del 

logaritmo de los factores de escala. 
 
Los valores generados de los factores de escala de los cinco campos 
correlacionados (Figura 4.16) son introducidos en el modelo de simulación del 
avance del riego. 

 
Figura 4.16. Distribución espacial de los cinco campos de factores de escala 

generados. 
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El frente de avance simulado utilizando los cinco campos correlacionados es 
semejante con los datos experimentales como puede observarse en la Figura 4.17. 

 
(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.17 Avance e infiltración en la melga Montecillo con campos 
correlacionados de la conductividad hidráulica a través del logaritmo de los 

factores de escala. 
 
A pesar de que los campos correlacionados presentan una variabilidad espacial 
importante, lo cual se refleja en el perfil de las láminas infiltradas, las simulaciones 
muestran prácticamente el mismo comportamiento del avance del riego. Por tal 
condición, la aplicación de los campos correlacionados ha permitido contribuir al 
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análisis de las condiciones para aplicar métodos inversos en la caracterización de 
suelos con eventos de riego. 
 
Los parámetros probabilísticos son utilizados también para estudiar la condición 
general para representar las propiedades hidrodinámicas por propiedades efectivas. 
Esta condición implica que la distribución probabilística de las propiedades 
hidrodinámicas sea única en el espacio. La modelación del avance se realiza 
variando el número de suelos desde dos hasta cien. Para cada valor del número de 
suelos se realizan al menos diez repeticiones de la modelación del avance. En cada 
repetición se generan de manera aleatoria los factores de escala cuyo número 
corresponde al número de suelos, es decir, cada suelo está representado por su 
factor de escala.  
 
Para obtener los factores de escala se generan de manera aleatoria los valores de 
probabilidad para los suelos y con la función de probabilidad acumulada se obtienen 
los valores del logaritmo de los factores de escala. Se utiliza el mismo suelo de 
referencia que en los casos anteriores. Los valores así obtenidos son ubicados 
conforme se generan sobre la melga que tiene una longitud de 100 m, la cual está 
discretizada para la modelación en 100 nodos. El gasto de riego es de 3.2 ls-1m-1. 
El número de nodos por suelo resulta de dividir el número total de nodos entre el 
número de suelos.  
 
En la Figura 4.18 se muestra el efecto de invertir los suelos en una melga. Una mitad 
corresponde a un suelo arcilloso (r 1.434 ) y la otra mitad a un suelo arenoso (
r 0.678 ). En el primer caso el suelo arcilloso se coloca al inicio de la melga y para 
el segundo caso se invierten los suelos, es decir, el suelo arenoso se coloca al inicio. 
El tiempo de avance fue mayor en el segundo caso, lo que se debe a que el volumen 
infiltrado fue mayor (Figura 4.18).  
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.18 Curva de avance y lámina infiltrada en una melga con dos 
combinaciones de suelos: 1) arcilloso-arenoso, y 2) arenoso-arcilloso. 
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Las Figuras 4.17, 4.18 y 4.19 corresponden a la modelación con números de suelos 
20, 50 y 100, respectivamente. En cada una de las figuras se muestran cinco 
repeticiones y puede observarse que al incrementar el número de suelos las curvas 
de avance son cada vez más similares. 
 

 
(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.19 Curva de avance y lámina infiltrada en una melga con veinte tipos de 
suelos. 
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.20 Curva de avance y lámina infiltrada en una melga con cincuenta 
suelos. 
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.21 Curva de avance y lámina infiltrada en una melga con cien suelos. 
 
Al incrementarse el número de suelos el tiempo total de avance tiende a un valor 
único (Figura 11).  
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Figura 4.22 Tiempo total de avance de riego obtenido a partir de la modelación y 

generación sintética de suelos. 
 
La modelación con dos suelos intercambiando la posición de los mismos muestra 
una gran diferencia en los tiempos de avance, mientras que conforme se incrementa 
el número de suelos el tiempo de avance converge a un valor único, lo cual confirma 
que para la modelación de la fase de avance en el riego por gravedad las 
propiedades hidrodinámicas efectivas existen cuando la distribución de probabilidad 
de las mismas es única. 
 
Para analizar la condición de gasto mínimo, en el modelo de simulación se varía el 
gasto introducido a la melga. Para el caso estudiado el gasto mínimo, ecuación 
(4.71), es   3 1 1

mq 0.00075 m s m . 
 
El gasto unitario utilizado en la modelación se disminuye de la siguiente manera: 

  3 1 1
0q 0.0032 m s m  (Figura 4.23), 3 1 1

0q 0.0025 m s m   (Figura 4.24) , 
3 1 1

0q 0.0015 m s m  (Figura 4.25) y 3 1 1
0q 0.0010 m s m   (Figura 4.26). 

Finalmente, se realiza la simulación con un gasto menor al mínimo (Figura 4.27). En 
las figuras puede apreciarse que las curvas de avance son similares entre los 
campos correlacionados para cada uno de los gastos, aunque la lámina infiltrada 
tenga una fuerte variación espacial. 
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.23 Curva de avance y lámina infiltrada con un gasto de 
  3 1 1

0q 0.0032 m s m . 
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.24 Curva de avance y lámina infiltrada con un gasto de 
3 1 1

0q 0.0025 m s m  . 
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.25 Curva de avance y lámina infiltrada con un gasto de 
3 1 1

0q 0.0015 m s m  . 
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(a) Curva de avance. 

 
(b) Lámina infiltrada. 

Figura 4.26 Curva de avance y lámina infiltrada con un gasto de 
3 1 1

0q 0.0010 m s m  . 
 
Cuando el valor del caudal es menor que el caudal mínimo, el avance y la lámina 
infiltrada resultantes en la modelación son erráticos y el agua no alcanza el final de 
la melga. En la Figura 4.27 se muestra como ejemplo los resultados para dos 
campos correlacionados. 
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Figura 4.27 Lámina infiltrada para dos campos correlacionados del logaritmo de 

los factores de escala con un gasto menor al mínimo. 
 
4.6 Conclusiones 
 
A partir de la generación sintética de suelos ha sido posible analizar las condiciones 
en las que el avance del riego por melgas puede ser descrito por propiedades 
hidrodinámicas del suelo efectivas o equivalentes. Las condiciones generales son 
que la distribución de probabilidad de las propiedades hidrodinámicas sea única en 
el espacio y que el gasto de riego aportado sea mayor a un gasto mínimo bien 
definido, que permite que el agua alcance el extremo final de la melga. 
 
El análisis se aborda con dos maneras de reproducir la variabilidad espacial de la 
conductividad hidráulica saturada, una con la creación de campos correlacionados 
que conservan la estructura espacial a través de un método espectral y la otra con 
la generación aleatoria mediante la función de probabilidad. 
 
Con ambos procedimientos se confirma que es válido utilizar parámetros medios de 
las propiedades hidrodinámicas de los suelos determinados a través de la inversión 
de modelos cuando la distribución de probabilidad de las mismas es única en el 
espacio. 
 
Los campos correlacionados se utilizan también para estudiar la condición de gasto. 
La modelación se realiza con diferentes valores del gasto. A pesar de que los 
campos correlacionados presentan una variabilidad espacial importante, lo cual se 
refleja en el perfil de las láminas infiltradas, las simulaciones muestran 
prácticamente el mismo comportamiento de las curvas de avance para gastos 
mayores que el mínimo. 
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CONCLUSIONES GENERALES 
 
Se han discutido las relaciones funcionales, parámetros y escalas de medición de 
las propiedades hidrodinámicas de los suelos.  Se analiza la naturaleza de los 
parámetros y las propiedades invariantes con el objeto de realizar una definición de 
los parámetros adecuados para la caracterización hidrodinámica de los suelos. 
 
Se realiza la estimación de los parámetros de forma de la característica de humedad 
a partir de la curva granulométrica del suelo aplicando las relaciones desarrolladas 
en el marco de la geometría fractal en la conceptualización de las escalas de 
Laplace y Stokes de Fuentes (1992). La verificación de las relaciones propuestas 
se realiza a través de la comparación de las pendientes medias de las curvas 
granulométrica y de retención en 660 suelos de la base de datos GRIZZLY utilizando 
la ecuación de van Genuchten (1980). Los resultados indican que la metodología 
propuesta puede ser utilizada con fines de predicción de los parámetros de forma. 
Los parámetros de estructura de la curva de retención deben ser obtenidos a partir 
de otras consideraciones. 
 
Se analiza la modelación inversa como herramienta para la estimación de los 
parámetros de estructura. Para tal efecto se presenta una breve descripción del 
desarrollo histórico de los métodos inversos para la determinación de las 
propiedades hidrodinámicas de los suelos. De esta revisión se derivan dos 
importantes conclusiones: i) en condiciones de laboratorio se han propuesto y 
mejorado algunas metodologías que han producido algunos buenos resultados, sin 
embargo, se enfatiza el hecho que en la mayoría de los casos los parámetros 
determinados en laboratorio son inconsistentes para las condiciones de campo; y ii) 
las funciones objetivo utilizadas en los métodos inversos requieren información 
adicional para complementar a la tradicionalmente obtenida en una prueba de 
infiltración convencional.  Se muestra el planteamiento general del problema inverso 
para la caracterización hidrodinámica de suelos y un estudio experimental. 
 
Puesto que en general puede afirmarse que cuando un problema inverso está mal 
planteado no significa que carezca de significado, sino que la formulación debe ser 
modificada, la modelación inversa puede ser cuestionada sólo por la 
representatividad de los parámetros obtenidos. Esta última condición tiene que ver 
con lo que se considera volumen elemental representativo y la existencia de las 
propiedades efectivas, lo cual se asume implícitamente al utilizar la modelación 
inversa. 
 
Para la determinación de los parámetros de escala se ha utilizado la evolución de 
la lámina infiltrada obtenida en 21 puntos sobre un transecto de la parcela 
montecillo. Los datos muestran una importante variabilidad espacial. Para 
simplificar el análisis se ha aceptado la teoría de similitud en medios porosos, 
refinada a través del enfoque fractal. Esta teoría ha permitido el escalamiento de la 
infiltración. Considerando la variabilidad espacial de las características del suelo se 
establece que, a partir de un gasto mínimo bien definido, la fase de avance en el 
riego por melgas puede ser descrita por características hidrodinámicas efectivas. 
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A partir de la generación sintética de suelos ha sido posible analizar las condiciones 
bajo las cuales el avance del riego por melgas puede ser descrito por propiedades 
hidrodinámicas del suelo efectivas o equivalentes. 
 
Las condiciones generales son que la distribución probabilística de las propiedades 
hidrodinámicas sea única en el espacio y que el gasto de riego aportado sea mayor 
a un gasto mínimo bien definido, que permite que el agua alcance el extremo final 
de la melga. El análisis se aborda con dos maneras de reproducir la variabilidad 
espacial de la conductividad hidráulica saturada, una con la creación de campos 
correlacionados que conservan la estructura espacial a través de un método 
espectral y la otra con la generación aleatoria mediante la función de probabilidad. 
 
Con ambos procedimientos se confirma que es válido utilizar parámetros medios de 
las propiedades hidrodinámicas de los suelos determinados a través de la inversión 
de modelos cuando la distribución de probabilidad de las mismas es única en el 
espacio. 
 
Los campos correlacionados se utilizan también para estudiar la condición de gasto. 
La modelación se realiza con diferentes valores del gasto. A pesar de que los 
campos correlacionados presentan una variabilidad espacial importante, lo cual se 
refleja en el perfil de las láminas infiltradas, las simulaciones muestran 
prácticamente el mismo comportamiento de las curvas de avance para gastos 
mayores que el mínimo. 
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