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Resumen
Las observaciones gravimétricas utilizadas en estudios geodésicos y geofísicos de

alta precisión están influenciadas por las variaciones en las reservas de agua. Desde un
punto de vista geodésico, estos fenómenos alteran la señal gravimétrica y por lo tanto
deben ser removidos de la señal registrada. Pero desde un punto de vista hidrológico,
esta componente de la señal provee información valiosa acerca de las variaciones de
las reservas de agua que resulta fundamental para la caracterización de los sistemas
hidrológicos. A una escala local, los gravímetros superconductores son capaces de medir
las variaciones de las reservas permitiendo aplicaciones que extienden los límites clásicos
de la hidrología. Estos instrumentos son los gravímetros relativos de mayor precisión
y estabilidad, con la capacidad de detectar señales geofísicas y geodinámicas en un
amplio rango espectral.

El presente trabajo de Tesis se centra en el análisis y resolución de distintos pro-
blemas hidrológicos a partir del desarrollo y aplicación de modelos hidrogravimétricos.
Con este fin, se utilizan los residuos de las señales registradas por el gravímetro super-
conductor SG038 instalado en el Observatorio Argentino-Alemán de Geodesia (AGGO)
emplazado en el Parque Pereyra Iraola (Berazategui). El gravímetro superconductor
SG038 es el único de su tipo actualmente en funcionamiento en América Latina. De
manera complementaria, se miden en AGGO diferentes variables hidrometeorológicas
tales como la precipitación, posición de nivel freático, contenido de humedad del suelo,
entre otras. Estas series temporales también son utilizadas en los diferentes modelos
hidrogravimétricos desarrollados.

En primer lugar, se desarrollan modelos analíticos simples para estimar la respues-
ta gravimétrica de un ensayo de bombeo en un acuífero libre. Los modelos propuestos
permiten evaluar distintos factores que determinan la factibilidad y el diseño óptimo de
esta metodología con fines prácticos. En segundo lugar, se propone un modelo hidro-
gravimétrico para estimar la respuesta producida por las variaciones de las reservas de
agua en las zonas saturada y no saturada del suelo, utilizando datos de precipitación,
posición del nivel freático y temperatura del aire. La aplicación de esta metodología
permite describir la componente hidrológica local de gravedad y estimar el rendimiento
específico del acuífero Pampeano. El valor de este último parámetro es comparado con
la estimación realizada a partir de un ensayo bombeo de larga duración realizado en
AGGO. Por último, se estima la evapotranspiración acumulada a partir de la ecuación
de balance hidrológico utilizando datos del gravímetro SG038 y de la precipitación re-
gistrada en el sitio de estudio. Los resultados obtenidos son contrastados con valores de
evapotranspiración estimados a partir del modelado numérico del flujo de agua en la
zona no saturada, y con valores de los productos obtenidos a partir de las observaciones
de los sensores MODIS instalados en la misión satelital TERRA. Asimismo, se identi-
fican los periodos húmedos y secos a partir del análisis de los residuos gravimétricos,
datos del contenido de humedad del suelo y el índice de aridez.

Los resultados de esta Tesis constituyen aportes originales que contribuyen tanto al
diseño de nuevas técnicas hidrogeofísicas como a un mejor entendimiento de distintos
fenómenos hidrológicos en el sitio de estudio. Por otra parte, sientan las bases para la
utilización de los gravímetros superconductores como sensores hidrológicos de sistemas
complejos.
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Capítulo 1

Introducción

1.1. Generalidades
El manejo sustentable de los recursos hídricos depende de la cuantificación precisa

de los diferentes componentes del ciclo hidrológico, y del análisis de los mecanismos
de almacenamiento de agua a diferentes escalas espaciales y temporales. La deman-
da de agua a escala global aumenta 1% por año desde la década de 1980 debido al
crecimiento de los sectores urbanístico, industrial y agroganadero provocando que las
tasas de explotación del agua exceda las tasas de recarga natural (Herrera-Franco et
al. 2020). Para el período comprendido entre los años 1900 y 2008, Konikow (2011)
estimó una caída de las reservas globales de agua de 41.4 km3 año−1, lo que representa
una gran amenaza para la seguridad del agua, dado que la sobreexplotación de este
recurso degrada el ecosistema y deteriora su calidad. Como consecuencia de los factores
mencionados y del eventual cambio climático, la disponibilidad de agua se torna más
vulnerable en término de cantidad y calidad (Berthelin et al. 2020). Actualmente, se
estima que alrededor de 1.8 millones de personas en el mundo tienen un acceso insufi-
ciente al consumo del agua (Watson 2014). En este contexto, es necesario el diseño de
planes sustentables del manejo del agua basado en datos precisos para brindar solucio-
nes eficientes frente a la escasez de los recursos hídricos (Huntington 2006; Ukkola y
Prentice 2013).

Históricamente, las reservas superficiales de agua dulce han sido las más utilizadas
para el consumo debido a su accesibilidad, pero el aumento de la demanda de este recur-
so obligó a la búsqueda de nuevas fuentes. En este delicado contexto, la disponibilidad
del agua subterránea y su explotación sustentable cumple una función preponderante.
En el planeta, las aguas subterráneas representan el 98% del agua dulce (Gude 2018).
Por volumen, calidad química, disponibilidad y posibilidades de aprovechamiento, el
agua subterránea constituye actualmente el recurso hídrico más importante del planeta
para abastecimiento humano (Frappart y Ramillien 2018).

En la Argentina los recursos hídricos subterráneos adquieren una importancia re-
levante en la provisión de agua para consumo y riego, ya que el 70% del país posee
un clima árido y semiárido con déficit hídrico, y consecuentemente escasos recursos
superficiales (Auge et al. 2006). Los recursos hídricos subterráneos representan una al-
ternativa concreta como fuente de agua segura para consumo y la producción agrícola
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e industrial en la Argentina.
Uno de los desafíos más importante para la sociedad actual es asegurar un explo-

tación sostenible de los recursos hídricos subterráneos. Es por ello que el análisis de la
resiliencia de los sistemas hidrológicos adquiere cada vez más relevancia. Sharman y
Sharman (2006) definen a la resiliencia de un sistema hidrológico como la capacidad
del sistema de conservar las reservas de agua subterránea a pesar de estar afectado
por perturbaciones significativas. El término resiliencia implica dos aspectos principa-
les de un ecosistema: la capacidad de resistir el impacto a largo plazo, y el tiempo de
recuperación después de una perturbación (Shrestha et al. 2019). Para analizar esta
propiedad, se requiere un estudio exhaustivo de los flujos y de las reservas de agua, por
lo que resulta indispensable mejorar nuestra entendimiento de los procesos que ocurren
en el subsuelo y en los sistemas hidrológicos.

La cuantificación de las reservas de agua y sus variaciones temporales resulta pri-
mordial para la gestión y evaluación de la sostenibilidad del recurso hídrico en una
región. Las variaciones de las reservas son un fuerte indicador del balance o desbalance
de los flujos de agua que están fuertemente afectados por las condiciones climáticas
regionales (Zhu et al. 2021). Además, están inherentemente relacionadas con el aumen-
to del nivel del mar y eventos climáticos extremos como las inundaciones, sequías y
períodos extensos de altas temperaturas. A pesar de su importancia, la estimación de
las variaciones de las reservas de agua a una escala espacio-temporal apropiada sigue
siendo un desafío debido a dificultades metodológicas y de medición.

Existen numerosas técnicas para monitorear y determinar los patrones de las va-
riaciones del almacenamiento a diferentes escalas espaciales y temporales. Una de las
alternativas más eficientes es el diseño de redes de monitoreo constituidas por sensores
de humedad instalados a diferentes profundidades en la zona no saturada, lisímetros
y pozos de monitoreo del nivel freático. Las técnicas mencionadas son invasiva y brin-
dan información precisa de manera puntual. Para obtener valores representativos de
la variabilidad de las reservas de agua en un sistema hidrológico a escala de cuenca
(<100 km2) o regional (<1000km2), los sensores hidrológicos deben instalarse con una
apropiada distribución areal, y luego aplicarse algoritmos de interpolación basados en
técnicas geoestadísticas. La principal desventaja de las redes de monitoreo hidrológico
es su alto costo económico ya que requieren un gran número de perforaciones y de
sensores, limitando su implementación casi exclusivamente a países desarrollados. Ade-
más, la instalación de sensores hidrológicos es poco factible en lugares de difícil acceso,
lo que imposibilita una evaluación eficiente de las reservas de agua en estos sitios.

Como consecuencia de las desventajas mencionadas, se han desarrollado nuevas
técnicas para evaluar los recursos hídricos a escalas mayores. En este sentido, las técni-
cas geofísicas brindan herramientas que presentan numerosas ventajas en comparación
con las técnicas hidrológicas clásicas. En primer lugar, las técnicas geofísicas permi-
ten caracterizar el subsuelo y monitorear la variabilidad de un sistema hidrológico con
distintas resoluciones temporales y espaciales a partir de mediciones superficiales o me-
diante sensores remotos de manera no invasiva. En segundo lugar, permiten obtener
un mapeo de las propiedades físicas del subsuelo en sitios de acceso limitado. Por otra
parte, los métodos geofísicos son generalmente de menor costo económico respecto a las
técnicas hidrológicas clásicas (Linde et al. 2006). Debido a las ventajas mencionadas,
la integración de datos geofísicos e hidrológicos pueden mejorar la caracterización del
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subsuelo, la descripción de la dinámica de los flujos de agua, y la detección y transporte
de contaminantes (Binley et al. 2015). En particular, en las zonas de llanura, donde
no afloran las formaciones geológicas más profundas, las técnicas geofísicas son una de
las primeras herramientas implementadas para obtener información del subsuelo sin
necesidad de realizar perforaciones.

La aplicación de las técnicas geofísicas con fines hidrológicos dio origen a un nuevo
campo dentro de esta disciplina denominada hidrogeofísica (Rubin y Hubbard, 2005).
Las primeras aplicaciones de la hidrogeofísica consistieron en la caracterización geomé-
trica del subsuelo con el fin de identificar los límites de un acuífero. En los últimos años
se lograron avances significativos en el desarrollo de algoritmos, la capacidad compu-
tacional y la accesibilidad a los datos. Estos avances permitieron explorar el potencial
que tienen los métodos geofísicos para mejorar la estimación de las propiedades del
suelo y la cuantificación de los procesos relevantes para la investigación hidrogeológica.
A pesar de los avances logrados en los últimos años, todavía existen diferentes desafíos
por superar. Por ejemplo, se suelen utilizan relaciones petrofísicas para transformar las
variables geofísicas medidas o estimadas en propiedades hidrológicas de interés. Las re-
laciones petrofísicas son válidas bajo ciertas condiciones, por lo que su implementación
introduce una fuente de incertidumbre en las estimaciones.

Entre las técnicas hidrogeofísicas más utilizadas se pueden mencionar los métodos
geoeléctricos (por ej. los sondeos eléctricos verticales y la tomografía de resistividad
eléctrica), el georadar, el potencial espontáneo, los métodos sísmicos de reflexión y re-
fracción, la gravimetría, entre otros. Los métodos geoeléctricos estiman la resistividad
eléctrica del subsuelo a partir de mediciones del potencial eléctrico en superficie. Ade-
más de determinar la geometría de un sistema hidrológico, los métodos geoeléctricos
son ampliamente utilizados para el análisis de la intrusión marina en acuíferos coste-
ros, realizar mapas de vulnerabilidad de acuíferos, estimaciones de la conductividad
hidráulica y porosidad, entre otras aplicaciones (Pérez-Bielsa et al. 2012; Di Maio et
al. 2014; Perdomo et al. 2018).

El potencial espontáneo es un método geofísico pasivo que se basa en la medición
de las diferencias de potencial eléctrico natural, originado principalmente, por el mo-
vimiento de agua en el subsuelo. Esta técnica geofísica permite medir el flujo de agua
in situ y estudiar procesos físicos que tienen lugar en la zona no saturada del subsuelo
tales como el transporte de contaminantes o identificar el flujo preferencial del agua
(Ikard y Revil 2014; Rani et al. 2019; Guarracino y Jougnot 2022).

Los métodos sísmicos de refracción y reflexión se basan en la medición de las velo-
cidades de propagación de las ondas compresionales (onda P) y de corte (onda S), las
cuales están relacionadas con las constantes elásticas del suelo. Las propiedades elásti-
cas de las rocas están altamente influenciadas por la porosidad y por la saturación de
fluidos. Por esta razón, la sísmica puede contribuir a la determinación de la posición
del nivel freático, identificar la estructura y litología de un acuífero, y cuantificar las
heterogeneidades en el subsuelo (Wainwright et al. 2014; Solazzi 2018).

Una de las técnicas geofísicas con mayor potencial para resolver problemas hidro-
lógicos es la gravimetría. Es una técnica que cuenta con fundamentos físicas sólidos y
se basa en la medición de la aceleración de la gravedad (en superficie mediante gra-
vímetros o a través de misiones satelitales) con el objetivo de detectar las variaciones
laterales de densidades en el subsuelo. Debido a esta característica, la gravimetría es
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quizás la única herramienta geofísica directamente sensible a la redistribución de masas
en el interior terrestre (van Camp et al. 2017). Desde un punto de vista hidrológico, la
gravimetría fue aplicada exitosamente para estudiar la variabilidad de las reservas de
agua en diferentes ambientes hidrológicos y climáticos (Pool 2008; Jacob et al. 2009;
Arnoux et al. 2020). Como consecuencia de los resultados obtenidos en las últimas
décadas, se incrementó el interés de la comunidad científica en implementar datos de
gravedad con fines hidrológicos impulsando una novedosa disciplina denominada hi-
drogravimetría. Las principales aplicaciones de la hidrogravimetría son la estimación
de parámetros hidrológicos y el monitoreo de las componentes del ciclo del agua, tales
como la evapotranspiración, la precipitación, la infiltración y la escorrentía. Actualmen-
te, se continúa investigando los límites prácticos de la hidrogravimetría en función del
avance tecnológico en las técnicas de medición y el procesamiento de las series tempo-
rales de gravedad. Particularmente, los desarrollos tecnológicos en curso de gravímetros
de gran precisión con mayor portabilidad pueden facilitar y ampliar la aplicabilidad de
la hidrogravimetría como método de campo estándar en el futuro (Cooke et al. 2021;
Mustafazade et al. 2020).

1.2. Variaciones de la gravedad
La gravimetría es una disciplina que cubre un amplio rango de observaciones espacio-

temporales. Por un lado, abarca estudios de gran escala como la determinación de la
forma de la Tierra y análisis de variaciones de densidad a escalas reducidas como es la
detección de cavernas. Por otro lado, permite estudiar fenómenos geodinámicos de cor-
ta duración como los terremotos, y procesos más lentos que ocurren a escalas geológicas
(milenios) como el rebote post-glacial.

La gravedad no es constante en tiempo y espacio. Las variaciones en su magnitud
brindan información valiosa para varias disciplinas relacionadas con las ciencias de
la Tierra. Las variaciones espaciales de gravedad se originan por heterogeneidades de
densidad lateral en el interior terrestre, cambios en la topografía y por la rotación de la
Tierra. A partir de las variaciones espaciales de la gravedad se obtienen las anomalías
gravimétricas, las cuales se definen como las desviaciones de los valores de gravedad
observadas con los calculados a partir de un modelo teórico de referencia. Entre sus
aplicaciones más relevantes, las anomalías gravimétricas se utilizan para determinar la
distribución de densidad en el interior terrestre y por lo tanto estudiar las estructuras
geológicas a distintas profundidades.

Cuando las mediciones de la gravedad se repiten en el tiempo en una misma esta-
ción, pueden observarse variaciones en sus valores producidas por diferentes fenómenos
geofísicos debido a la redistribución de masas y la deformación de la superficie terrestre.
Los fenómenos geodinámicos que afectan a la gravedad pueden categorizarse según su
origen físico, su escala o su periodicidad. El efecto de las mareas terrestres y oceánicas,
debido principalmente a la atracción del Sol y la Luna, es un fenómeno periódico que
produce las variaciones temporales de gravedad de mayor amplitud, superando los 3000
nm s−2. Otro de los fenómenos periódicos que alteran la gravedad es el movimiento rela-
tivo del eje de rotación terrestre respecto a un marco de referencia solidario al planeta.
Este fenómeno es el resultado de la superposición de una componente anual y la oscila-
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ción de Chandler originados principalmente por la redistribución de masas hidrológicas
y atmosféricas globales (Kuehne y Wilson 1991). Ambos fenómenos contribuyen a la
determinación de los parámetros elásticos de la Tierra.

Además de los fenómenos periódicos mencionados, las variaciones temporales de
la gravedad son inducidas por redistribuciones de masas que ocurren en la atmósfera,
hidrósfera, criósfera, y tanto en la superficie sólida de la Tierra como en su interior.
Dentro de los principales fenómenos geofísicos no periódicos que producen variaciones
temporales de gravedad pueden mencionarse los cambios en la presión atmosférica, car-
ga oceánica inducida por mareas meteorológicas, actividad sísmica y volcánica, erosión,
deshielo, precipitaciones o por otros mecanismos de deformación de la corteza.

La Fig. 1.1 describe, en líneas generales, la magnitudes y períodos de los principales
procesos que afectan a las mediciones de gravedad. Estos fenómenos geodinámicos
perturban los valores de gravedad con diferentes amplitudes y períodos. El rango de
amplitudes varía de 10−6 a 10−10 m s−2, con escalas temporales de 1 minuto a 1000
años.

Figura 1.1. Contribuciones gravimétricas de diferente fenóme-
nos geofísicos y sus variaciones espacio-temporales (modificado a
partir de Creutzfeldt (2010b)).

Las variaciones temporales de la gravedad (∆gobs) están afectadas por diferentes
fuentes, por lo cual pueden considerarse como una superposición de diferentes anomalías
(Crossley et al. 2013):

∆gobs = ∆gMareas + ∆gPolo + ∆gAtm + ∆gHid + ∆gOtros, (1.1)

donde ∆gMareas es el efecto de mareas terrestres y oceánicas, ∆gPolo es el efecto del
movimiento del polo, ∆gAtm es el efecto atmosférico, ∆gHid son los efectos hidrológicos
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locales y regionales, y ∆gOtros son otros efectos tales como los de origen presísmicos o
cosísmicos y antrópicas. Mayores detalles sobre los fenómenos geofísicos mencionados
que afectan la gravedad se brindan en la Sección 3.3.

Respecto a los efectos hidrológicos en la señal de gravedad, en términos genera-
les pueden dividirse en función de su escala espacial en locales (<10 km) y globales
(>10km), cuyas amplitudes varían en el rango de 10−7 y 10−8 m s−2. Al tratarse de
variaciones tan pequeñas, es necesario contar con gravímetros de alta precisión para
poder monitorear las variaciones de masas hidrológicas mediante datos de gravedad.
Por otro lado, otros procesos geodinámicos, como las mareas terrestres y las redistribu-
ciones de masas atmosféricas, tienen magnitudes mayores o similares que las debidas
a efectos hidrológicos en la señal gravimétrica (ver Fig. 1.1). Estos fenómenos pueden
tener frecuencias o escalas temporales similares a la de los efectos hidrológicos. Es por
ello que para una correcta interpretación, se deben identificar y aislar los efectos de las
diferentes fuentes que afectan los datos de gravedad. Esta tarea puede realizarse me-
diante técnicas de procesamiento de señales, o a través de observaciones independientes
que permitan modelar un determinado fenómeno y removerlo de la señal gravimétrica.
Por lo tanto, no solo es necesario el uso de gravímetros de alta precisión para estudiar
procesos hidrológicos, sino que también se deben aplicar técnicas efectivas para remover
los efectos que enmascaran la señal de interés.

Los gravímetros son instrumentos diseñados para monitorear el campo de gravedad
terrestre. Actualmente, existen diversos tipos de gravímetros utilizados para múltiples
propósitos ya que las técnicas para medir la aceleración de la gravedad progresaron no-
tablemente en función de su precisión, portabilidad y manipulación desde las primeras
mediciones realizadas en el siglo XVII. La Fig. 1.2 muestra la evolución en la precisión
de los gravímetros para determinar la aceleración de la gravedad hasta la década de
1980. Es importante mencionar, que cuando se utiliza el término precisión, se refiere
al cambio mínimo de la aceleración de la gravedad que puede detectar un gravímetro.
El valor de la precisión está determinado por el tipo de instrumento y el nivel de ruido
ambiental.

El precursor de todos los gravímetros es el clásico péndulo, cuyo período de oscila-
ción es proporcional a la aceleración de la gravedad. Es un instrumento absoluto, ya
que mide de forma directa la gravedad en términos de tiempo y espacio. Fue el único
método utilizado en todo el mundo con fines geodésicos y comerciales para realizar
mediciones absolutas de gravedad hasta la década de 1960 con el que se podía alcanzar
una precisión de 10−5 m s−2 (ver Fig. 1.2). Debido a las limitaciones en la precisión,
los péndulos fueron reemplazados por los primeros gravímetros relativos masa-resorte
en la década de 1930. Estos gravímetros relativos determinan diferencias de gravedad
entre dos puntos midiendo la elongación o contracción de un resorte en cuyo extremo
se sitúa una masa. Los gravímetros relativos masa-resorte son los que ofrecen una ma-
yor portabilidad y son sencillos de manipular. Se han diseñado una gran cantidad de
modelos de este tipo de gravímetros, donde se observan diferencias en el material de los
resortes utilizados (metal o cuarzo) y en los diseños del sistema masa-resorte. Dentro
de los gravímetros relativos masa-resorte comerciales más conocidos se pueden men-
cionar los modelos Worden, LaCoste y Romberg serie D, y CG3 y CG5 desarrollados
por la empresa Scintrex Ltd, cuyas precisiones son de 1 × 104, 1 × 103 y 30 nm s−2,
respectivamente (Niebauer 2015).
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A mediados de la década de 1960 comenzaron a desarrollarse los primeros gravíme-
tros absolutos de caída libre que superaron la precisión de los gravímetros de péndulo y
los relativos masa-resorte. El principio de medición de estos instrumentos se basa en la
determinación del tiempo de caída de una masa de prueba desde una altura conocida
en una cámara de vacío. El aumento de la precisión de los gravímetros absolutos se
debió al avance tecnológico en materia de la interferometría láser y los relojes atómicos
para medir la distancia recorrida por la masa de prueba y el tiempo de caída. Actual-
mente, el gravímetro absoluto más utilizado es el modelo FG5-X de Micro-g LaCoste
cuya precisión es de 10 nm s−2.

Figura 1.2. Evolución de la precisión de gravímetros relativos y
absolutos a lo largo del tiempo (extraída de Niebauer (2015)).

Las precisiones de la mayoría de los gravímetros comerciales contemporáneos siguen
sin superar los 10 nm s−2. Este límite en la precisión fue superado por los gravímetros
superconductores, los cuales realizan mediciones temporales de la gravedad con una
precisión de 0.1 nm s−2. Son gravímetros relativos que utilizan un principio similar al
de masa-resorte de los instrumentos relativos tradicionales. Sin embargo, son instru-
mentos denominados de resorte “virtual” ya que su principio de medición se basa en
la levitación magnética de un objeto de prueba compuesto por materiales supercon-
ductores a temperaturas cercanas al cero absoluto. Un cambio en la posición vertical
del objeto de prueba está relacionado con una variación en la gravedad. El sistema de
medición de los gravímetros superconductores permite registrar datos de mayor calidad
que los obtenidos de instrumentos que utilizan sistema de resorte mecánico, ya que no
están afectados por factores ambientales locales como la temperatura y humedad del ai-
re. Los gravímetros superconductores fueron diseñados para monitorear las variaciones
relativas de la gravedad en una estación fija durante períodos largos de tiempo, con el
objetivo de interpretar y analizar diferentes procesos geofísicos con períodos en el rango
de segundos a varios años (Van Camp et al. 2016). Estos gravímetros fueron desarro-
llados en 1968, pero los primeros dos gravímetros superconductores comercializables
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fueron instalados en Bélgica y Alemania en 1981.
Actualmente, los gravímetros superconductores son los instrumentos relativos más

estables y precisos que miden de forma continua las variaciones temporales del campo
gravimétrico terrestre. A partir de su desarrollo, se generaron nuevas áreas de aplica-
ción dentro de la gravimetría, como el análisis del impacto del cambio climático en las
reservas de agua y el monitoreo de amenazas en zonas de subsidencia o volcánicas. De-
bido a sus características excepcionales, se diseñó una red internacional de gravímetros
superconductores en el marco de los proyectos GGP/IGETS (Proyecto Geodinámico
Global (1997-2015)/ Servicio Internacional de Geodinámica y Mareas Terrestres (2015-
a la actualidad)) de la Asociación Internacional de Geodesia. El principal objetivo de
estos proyectos es el de estudiar la variaciones del campo gravimétrico terrestre y las
deformaciones de la superficie del planeta. En la Fig. 1.3 se muestra la distribución
global de las estaciones activas e inactivas donde se instalaron gravímetros supercon-
ductores. Puede observarse que la mayoría de las estaciones están concentradas en
Europa. Actualmente, se dispone de los registros gravimétricos de las 42 estaciones
que pertenecen a la red internacional de gravímetros superconductores GGP/IGETS.
Resulta importante aclarar que el el gravímetro superconductor instalado en Concep-
ción (Chile), fue trasladado a la ciudad de La Plata (Argentina) siendo actualmente el
único instrumental de su tipo en funcionamiento en América Latina y el Caribe que
contribuye con la red internacional GGP/IGETS.

Figura 1.3. Red internacional compuesta por 42 gravímetros su-
perconductores de GGP/IGETS. Extraída de Voigt et al. (2016).

A modo de síntesis, en la Fig. 1.4 se comparan las precisiones de los gravímetros
absolutos y relativos introducidos en este Capítulo con la de un gravímetro supercon-
ductor (GS). Para ello, se utiliza como referencia un valor aleatorio de gravedad, donde
los decimales en azul indican la amplitud máxima observada de los efectos hidrológi-
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cos locales (1× 10−7 m s−2). En virtud de su precisión, se descarta la implementación
del gravímetro Worden en problemas hidrogravimétricos mientras que el gravímetro
LaCoste y Romberg serie D (LR) se encuentra al borde de la resolución.

9.80154618652 m s-2

Worden

LR

FG5/CG5

GS

Figura 1.4. Comparación de la precisión de los gravímetros co-
merciales absolutos y relativos, y su potencial aplicación para es-
tudios hidrológicos. En azul se indica la magnitud de los efectos
hidrológicos en la gravedad.

Una estrategia simple para evaluar la utilidad práctica de los gravímetros con fi-
nes hidrológicos en función de su precisión, es el de determinar el espesor mínimo de
una lámina de agua que pueden detectar. A partir del modelo de la placa infinita de
Bouguer, se estima que la atracción gravimétrica de una lámina de agua de 1 mm de
espesor homogéneamente distribuida sobre la superficie del terreno corresponde a 0.42
nm s−2 (Telford 1992, Hector et al. 2015). A partir de esta relación, se listan en la
Tabla 1.1 los espesores de las láminas de agua mínimas que detectarían los gravímetros
introducidos en este Capítulo en función de sus precisiones.

Gravímetro Precisión (nm s−2) Lámina de agua equivalente (mm)
Worden 1000 2380.1

LaCoste y Romberg D 100 238.1
Scintrex CG5 30 71.4

FG5-x 10 23.8
Gravímetro superconductor 0.1 0.23

Tabla 1.1. Precisión de los principales gravímetros comerciales y
los espesores mínimos de las láminas de agua que pueden detectar.

En base a los análisis realizados a partir de la Fig. 1.4 y la Tabla 1.1, puede dedu-
cirse que la precisión del gravímetro LaCoste y Romberg (LR) se encuentra al borde
la resolución requerida para monitorear efectos hidrológicos en la señal de gravedad.
Es recomendable que los gravímetros LR sean utilizados para monitorear fenómenos
gravimétricos estacionales de gran amplitud. Por otro lado, los gravímetros FG5-x y
CG5 son instrumentos que permiten estudiar las variaciones estacionales de las reservas
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hídricas con amplitudes del orden de 40 y 100 mm de espesor de agua, respectivamen-
te. Como se mencionó anteriormente, los gravímetros relativos miden las diferencias de
gravedad respecto a una estación de referencia, y por lo tanto, brindan valores diferen-
ciales de las variaciones de las reservas de agua. Con el fin de obtener valores absolutos
de esta variable hidrológica, se combinan las mediciones de los gravímetros relativos con
instrumentos que proveen valores de gravedad en una estación de referencia (gravíme-
tros absolutos o superconductores) en las denominadas campañas hidrogravimétricas
híbridas. Por último, queda demostrado que los gravímetros superconductores son los
instrumentos más adecuados para estudiar fenómenos hidrológicos de baja amplitud.
Estos gravímetros permiten monitorear variaciones temporales del almacenamiento del
agua en una posición fija con una precisión del orden de los pocos milímetros y una
resolución temporal de minutos a multianual.

1.3. Hidrogravimetría
El primer trabajo en utilizar datos de gravedad medidos desde la superficie con

fines hidrológicos fue realizado por Montgomery (1971) con el objetivo de estimar
el rendimiento específico de un acuífero libre. Debido a la alta incertidumbre en las
técnicas de medición de esa época, el uso de la gravimetría con fines hidrológicos
estaba severamente limitado. Los efectos hidrológicos en la gravedad también fueron
identificados en diferentes estudios realizados con fines geodinámicos. En estos casos,
se limitaron a remover los efectos hidrológicos mediante relaciones simples derivadas de
la correlación entre la gravedad y algunas variables hidrológicas como la precipitación
y variaciones de la humedad del suelo. Por ejemplo, Bonatz (1967) reportó los efectos
producidos por las variaciones del contenido de humedad en la zona no saturada en
los registros gravimétricos, mientras que Lambert y Beaumont (1977) identificaron los
efectos de la posición del nivel freático en los registros de gravedad cuando estudiaban
fenómenos tectónicos.

Los avances en la geodesia espacial fueron la principal razón del desarrollo de la
hidrogravimetría. Específicamente, la misión satelital GRACE (Gravity Recovery and
Climate Experiment) marcó el punto de partida para la caracterización de sistemas hi-
drológicos y analizar la variabilidad de las reservas de agua utilizando datos de gravedad
a escala regional y global. GRACE brindó una oportunidad única para monitorear las
características dinámicas del campo gravitacional terrestre a escalas temporales de 10
días y 1 mes (Tapley et al. 2004). Las misión GRACE fue un proyecto conjunto de la
NASA y el Centro Aeroespacial Alemán (DLR) lanzada en marzo del 2002, que con-
siste es un sistema compuesto por dos satélites idénticos en la misma órbita separados
por una distancia media de 220 km aproximadamente. Las orbitas de los satélites son
perturbadas individualmente por las variaciones espaciales y temporales del campo de
gravedad terrestre. A partir de las mediciones de la distancia entre ambos satélites,
junto con información geográfica adecuada y correcciones de las fuerzas no gravitacio-
nales que afectan a los satélites, se obtienen las soluciones globales de alta precisión
del campo gravitatorio terrestre. En el año 2017 esta misión dejo de operar, y como re-
emplazo, en el año 2018 se lanzó la misión satelital GRACE Follow-On para continuar
con la misión de su predecesora (Kornfeld et al 2019).
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Los datos provistos por la misión GRACE representan la base para estudios de
tendencias estacionales y seculares de varios procesos geofísicos (Ramillien et al. 2008).
Desde un punto de vista hidrológico, las series temporales registradas por GRACE
fueron utilizadas para analizar las variaciones interanuales de la reservas de agua en los
sistemas hidrológicos más importantes del mundo (Peidou et al. 2021). Esto permitió
mejorar los modelos hidrológicos globales (Güntner 2008; Lo et al., 2010) y analizar
la resiliencia de los acuíferos en función del cambio climático y la creciente demanda
del agua (Richey et al. 2015). Además, los datos de GRACE proveen una nueva fuente
de información de eventos climáticos extremos, como la sequías e inundaciones excep-
cionales, estimaciones de componentes del ciclo del agua, tales como la descarga de
agua (Syed et al. 2009) o la evapotranspiración (Cesanelli y Guarracino 2011a) y la
estimación del rendimiento específico de un acuífero libre (El-Diasty 2016).

La principal desventaja de los datos de GRACE es su baja resolución espacial, lo que
limita su aplicación para estudios hidrológicos a una escala más local. En este sentido
resulta importante destacar que los gravímetros superconductores son sensibles a la
redistribución local de la masa de agua, en el rango del metro a cientos de metros a su
alrededor, dependiendo de las variaciones topográficas del sitio de estudio. En relación a
las principales aplicaciones de los gravímetros superconductores con fines hidrológicos,
se puede mencionar el análisis de las variaciones de las reservas de agua (Hasan et al.
2006; Creutzfeldt et al. 2010; Hector et al. 2014; Fores et al. 2017), la validación de
modelos hidrológicos (Naujoks et al. 2010), el estudio de fenómenos climáticos extremos
(Creutzfeldt et al. 2012), la estimación de parámetros hidráulicos (Jacob et al. 2008;
Wilson et al. 2012), el estudio de sistemas kársticos (Jacob et al. 2009; Deville et al.
2012), el análisis de la relación entre las variaciones de la reservas de agua y la descarga
(Creutzfeld et al. 2014) y las estimaciones de la evapotranspiración (Van Camp et
al. 2016; Güntner et al. 2017; Carrière et al, 2021). Además, como las observaciones
gravimétricas permiten analizar las variaciones estacionales de las reservas de agua,
pueden ser utilizadas para monitorear la recarga en sistemas hidrológicos (Chapman
et al. 2008; Kennedy et al. 2015).

En la Argentina, no existen antecedentes anteriores al presente trabajo de Tesis que
utilicen datos de un gravímetro superconductor con fines hidrológicos. Esto se debe a
que el primer gravímetro superconductor, el SG038, fue instalado en el año 2015 en el
Observatorio Argentino-Alemán de Geodesia (AGGO), provincia de Buenos Aires.

El observatorio AGGO se instaló en la denominada llanura Pampeana (Morello et
al. 2012) en la provincia de Buenos Aires. Esta región se caracteriza por tener bajas
pendientes topográficas, una red de drenaje poca desarrollada y por estar cubierta por
depósitos sedimentarios limosos. Además, en las regiones de llanura, los movimientos
verticales de agua, dados por la infiltración y la evapotranspiración, prevalecen sobre
los movimientos horizontales (escorrentía superficial y flujo subterráneo). Esta carac-
terística genera una fuerte relación entre las aguas superficiales y subterráneas, por lo
que las regiones de llanura son más vulnerables a sufrir sequías e inundaciones (Kruse
y Ainchil, 2017). En el Capítulo 2 se brinda una caracterización hidrogeológica más
detallada del sitio de estudio.

Los registros del SG038 son afectados por las variaciones de las reservas de agua
producidas en la zona no saturada del suelo y en el acuífero libre formado por los
sedimentos Pampeano. Este acuífero representa la principal fuente de agua en la zona
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destinada para riego, consumo y desarrollo industrial. La determinación de sus pa-
rámetros hidráulicos resulta de gran utilidad para cuantificar y modelar los procesos
hidrológicos que se dan en el acuífero, permitiendo el diseño de planes de riego y el
análisis de la disponibilidad de agua del acuífero. En tal sentido, la gravimetría, pro-
bablemente, es el método geofísico más eficiente para estimar el almacenamiento de un
acuífero libre.

Las variaciones de las reservas de agua en el sitio de estudio, están principalmente
controladas por las precipitaciones y la evapotranspiración. Estos fenómenos hidroló-
gicos tienen influencia en la disponibilidad y calidad del agua subterránea en las zonas
de llanura. En relación a la evapotranspiración, es una de las variables hidrológicas
más complejas de medir o estimar, y su análisis resulta esencial en las zonas de lla-
nura ya que es el principal mecanismo de descarga de agua. En el actual contexto
de incremento de la temperatura global debido al impacto del cambio climático, las
tasas de evapotranspiración aumentan por lo que su monitoreo resulta fundamental
para pronosticar la evolución de las reservas de agua. Desde un punto de vista hidro-
gravimétrico, la evapotranspiración puede ser determinada a partir de la resolución
de la ecuación de balance hidrológico utilizando observaciones hidrometeorológicas y
residuos gravimétricos del gravímetro superconductor.

Finalmente, es importante destacar que los residuos gravimétricos obtenidos por el
SG038 representan el insumo básico para llevar a cabo el presente trabajo de Tesis,
permitiendo realizar aportes tanto en el campo de las ciencias básicos como en el de las
ciencias aplicadas. Además, se proyecta que el gravímetro SG038 registre las variaciones
de la gravedad en AGGO por un largo período de tiempo, por lo que en el presente
trabajo se establecen las bases teóricas y metodológicas para monitorear, analizar y
predecir la variabilidad local de las reservas de agua frente a un eventual escenario de
cambio climático global.

1.4. Observatorio Argentino-Alemán de Geodesia
El Observatorio Argentino-Alemán de Geodesia (AGGO) (Fig. 1.5a) es una insti-

tución cofinanciada por el Consejo Nacional de Investigaciones Científicas y Técnicas
(CONICET) y la Agencia Federal de Cartografía y Geodesia de Alemania (Bundesamt
für Kartographie und Geodäsie - BKG) ubicado en el Parque Pereyra Iraola, Provincia
de Buenos Aires, Argentina (34.873 S, 58.14 W). AGGO es un observatorio funda-
mental geodésico ya que reúne todas las técnicas de medición de la Geodesia moderna:
sistemas de navegación por satélite (GNSS), interferometría de base muy larga (VLBI),
láser a satélite (SLR) y relojes atómicos (Cesio, Rubidio y MASER de Hidrógeno). Ade-
más, dentro de su instrumental cuenta con un laboratorio de gravimetría constituido
por el gravímetro superconductor SG038 y un gravímetro absoluto FG5-227. El gra-
vímetro SG038 es el único gravímetro superconductor actualmente en funcionamiento
en América Latina y el Caribe (ver Fig. 1.3).

La ubicación de AGGO en el hemisferio Sur es estratégica dado que lo convierte en
una pieza clave del Sistema Geodésico de Observación Global (GGOS) de la Asociación
Internacional de Geodesia. El objetivo principal de AGGO es el de monitorear diferen-
tes señales geodésicas necesarias para estudiar los procesos de deformación de la tierra
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Figura 1.5. a) Vista del Observatorio Argentino-Alemán de
Geodesia; b) Ubicación del observatorio AGGO en la provincia
de Buenos Aires, Argentina.

sólida, las variaciones espaciales y temporales del campo de gravedad terrestre, las
irregularidades de la rotación de la Tierra en el espacio, entre otros procesos geodiná-
micos. Entre sus principales misiones, se encuentra la materialización y mantenimiento
del Marco de Referencia Celeste Internacional (ICRF) y el Marco de Referencia Te-
rrestre Internacional (ITRF).

Una de las características más importantes, en relación a otros observatorios fun-
damentales, es su cercanía al estuario del Río de La Plata, cuya distancia es de 13
km (Fig. 1.5b). Esta distancia relativamente pequeña, le otorga un rol significativo a
las frecuentes ondas de tormenta producidas en el Río de La Plata ya que impactan
directamente en las mediciones geodésicas realizadas en el observatorio.

Para una correcta interpretación de los datos del SG038 con fines hidrológicos, es
fundamental realizar una estimación precisa de la distribución local de agua en el sub-
suelo para estimar sus efectos en los registros gravimétricos. Es por ello que AGGO
dispone de estaciones meteorológicas automáticas, numerosos sensores de humedad del
suelo y dos pozos de monitoreo instalados en las cercanías del gravímetro superconduc-
tor. Las estaciones meteorológicas registran de manera continua la presión atmosférica,
temperatura del aire, velocidad y dirección del viento, humedad relativa, radiación solar
de onda corta y de onda larga, y la precipitación. Para registrar las variables hidrológi-
cas se instalaron, en cooperación con el Centro Alemán de Investigación en Geociencias
(GFZ), sensores de humedad y temperatura del suelo a diferente profundidades, en dis-
tintos perfiles de suelo cercanos al laboratorio de gravimetría (Fig. 1.6). Estos sensores,
además proveen información acerca de la conductividad eléctrica del suelo. También,
se realizaron dos perforaciones (pozos gw1 y gw2) hasta una profundidad de 33 m para
monitorear las variaciones del nivel freático del acuífero Pampeano.

La red de monitoreo hidrometeorológica instalada en AGGO permitirá analizar la
variación de los patrones de las diferente componentes del ciclo hidrológico a largo
plazo. Los datos hidrometeorológicos registrados en AGGO serán utilizados para la
caracterización hidráulica del sitio de estudio en el Capítulo 2. Asimismo, los datos
hidrometeorológicos permitirán obtener series temporales de las variaciones de las re-
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Estación Meteorológica

Pluviógrafos

Sensores de humedad
del suelo

Pozos de monitoreo
del nivel freático

Gravímetro Superconductor

Figura 1.6. Ubicaciones del instrumental hidrometeorológico
instalado en las cercanías del gravímetro superconductor.

servas de agua que serán contrastadas con los residuos gravimétricos obtenidos del
SG038 (Capítulo 6).

1.5. Descripción de los contenidos de la Tesis
El objetivo principal de este trabajo de Tesis es analizar problemas hidrológicos a

partir de la utilización de datos del gravímetro superconductor instalado en el observa-
torio AGGO. El análisis de las variables hidrometeorológicos en conjunto con los datos
de gravedad contribuirá a la puesta a punto y desarrollo de técnicas hidrogravimétricas
en la zona de estudio. Con tal fin, se desarrollarán modelos hidrogravimétricos para es-
timar parámetros hidráulicos y componentes del ciclo hidrológico utilizando datos del
gravímetro superconductor SG038. Los resultados obtenidos a partir de los modelos
propuestos son validados con técnicas y observaciones hidrológicas clásicas. El presente
trabajo de Tesis se ha estructurado en base a siete Capítulos.

En el Capítulo 2 se realiza la caracterización hidrogeológica del sitio de estudio y
se presentan los datos hidrometeorológicos registrados en AGGO. Estos registros serán
los datos de entrada en los modelos hidrogravimétricos y se los utilizará para comparar
o validar resultados. Además, en este Capítulo se muestran los resultados de un ensayo
de bombeo de larga duración realizado en mayo del 2017.

En el Capítulo 3, se presentan las bases teóricas de la gravimetría y una descripción
del gravímetro superconductor SG038 instalado en AGGO. Por otra parte, se detallan
las correcciones aplicadas a los datos de gravedad medidos por el SG038 para obtener
los residuos gravimétricos utilizados.

En el Capítulo 4 se desarrollan modelos para estimar la respuesta gravimétrica de
un ensayo de bombeo en un acuífero libre. Los modelos propuestos permiten evaluar los
distintos factores que determinan la factibilidad y el diseño óptimo de esta metodología
con fines prácticos. Luego se compararan las respuestas gravimétricas teóricas estima-
das a partir del ensayo de bombeo realizado en AGGO con los residuos gravimétricos
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obtenidos por el SG038.
En el Capítulo 5 se estima el rendimiento específico del acuífero Pampeano. Para

ello, se propone un modelo hidrogravimétrico para estimar la respuesta producida por
las variaciones de las reservas de agua en las zonas saturada y no saturada del suelo,
utilizando datos de precipitación, posición del nivel freático y temperatura del aire.

En el Capítulo 6 se estima la evapotranspiración acumulada a partir de la ecuación
de balance hidrológico utilizando datos del gravímetro superconductor SG038 y de la
precipitación registrada en el sitio de estudio. Los resultados obtenidos son contrastados
con valores de evapotranspiración estimados a partir del modelado numérico del flujo
de agua en la zona no saturada, y con valores de los productos obtenidos a partir
de las observaciones de los sensores MODIS instalados en la misión satelital TERRA.
Asimismo, se identifican los períodos húmedos y secos entre abril del 2017 y mayo del
2018 a partir del análisis de los residuos gravimétricos, datos del contenido de humedad
del suelo y el índice de aridez.

Finalmente, en el Capítulo 7 se sintetizan las conclusiones más relevantes del tra-
bajo.
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Capítulo 2

Descripción hidrológica del sitio de
estudio

En este Capítulo se realiza una descripción hidrológica del sitio de estudio y una
síntesis de los datos hidrometeorológicos registrados en el observatorio AGGO. Estos
datos serán utilizados para resolver distintos problemas hidrogravimétricos tales como
la estimación de parámetros hidráulicos (Capítulo 5) y el cálculo de la evapotranspi-
ración acumulada (Capítulo 6). Además, se presentan los resultados de un ensayo de
bombeo de larga duración que fue realizado para validar modelos hidrogravimétricos
desarrollados en el presente trabajo de Tesis.

2.1. Perfil hidrogeológico
El sistema hidrogeológico donde se encuentra emplazado AGGO está compuesto

por los acuíferos Pampeano (libre), Puelche (semiconfinado) y la formación Paraná
(confinado). Una característica distintiva de la zona de estudio, es que la posición es-
tratigráfica de las unidades geológicas mencionadas es subhorizontal debido a la escasa
deformación tectónica. Desde un punto de vista práctico, las formaciones del subsuelo
menos profundo (Pampeano y Puelche) suelen ser las más estudiadas ya que consti-
tuyen las unidades acuíferas actualmente en explotación (Garcia y Kruse, 2016). Los
sedimentos Pampeano y la unidad hidrogeológica Puelche están separadas por una ca-
pa de arcillas, de 5 m de espesor aproximadamente, que actúa como un acuitardo (Fig.
2.1). Sin embargo, en estos acuíferos, el agua almacenada conforma un único sistema
con continuidad hidráulica (Deluchi et al. 2010). La correcta caracterización de los
acuíferos Pampeano y Puelche resulta fundamental ya que en la ciudad de La Plata,
alrededor del 60% del suministro de agua proviene de estas unidades geológicas siendo
la única fuente de agua para el riego (Auge, 2005). Además, estos acuíferos presentan
una mayor transcendencia en relación a aspectos ambientales y el ciclo hidrológico.

La formación Pampeano constituye un acuífero libre formado por sedimentos loés-
sicos del Pleistoceno medio-tardío de origen eólico-fluvial. Los sedimentos loéssicos en
Argentina tienen una gran extensión areal, cubriendo más de 600.000 km2 de super-
ficie (Rocca et al., 2016). Sus características generales se detallan en el trabajo de
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Figura 2.1. Perfil hidrogeológico esquemático de la zona de estu-
dio compuesto por los acuíferos Pampeano y Puelche. La distan-
cia entre el pozo monitor (PM) con el gravímetro superconductor
SG038 (SG) es de 5 m. La profundidad del PM coincide con la
base del acuífero Pampeano (32 m).

Teruggi (1957). Desde el punto de vista hidrogeológico, su importancia radica en su
función como vía de recarga y descarga del acuífero Puelche, y también para la even-
tual migración de sustancias contaminantes, generadas principalmente por actividades
antropogénicas (Auge, 2005). El acuífero Pampeano se comporta como un recurso sub-
terráneo de baja a media productividad y su explotación se debe, en mayor medida, al
uso agrícola-ganadero. En la región sureste de la provincia de Buenos Aires (región de
Tandilia) constituye la única fuente de suministro de agua. A pesar de su importancia
desde un punto de vista hidrológico, pocos estudios se han realizado para entender su
funcionamiento y obtener estimaciones de sus parámetros hidrogeológicos (Mascioli et
al., 2005).

Las arenas Puelche (Plio-Pleistoceno) constituyen una secuencia de arenas cuarzo-
sas sueltas, medianas y finas algo arcillosas de coloración pardo amarillenta. Poseen
estratificación gradada y representan el acuífero más importante de la región por su
calidad y productividad. El acuífero Puelche es también de origen fluvial. Su extensión
areal es aproximadamente 92.000 km2 en el subsuelo del noreste de la Provincia de
Buenos Aires y se encuentra a profundidades de entre 20 y 50 m (Garcia y Kruse,
2016).

Desde un punto de vista hidrogravimétrico, el acuífero de mayor interés es el Pam-
peano (acuífero libre). Esto se debe a que las variaciones en las reservas de agua de
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esta formación se origina a partir del llenado o vaciado del espacio poral, generando
cambios en la densidad del subsuelo. Este proceso produce cambios locales en la gra-
vedad que pueden ser observados por el gravímetros superconductor SG038. Por lo
tanto, los datos gravimétricos pueden ser utilizados para monitorear las variaciones del
almacenamiento y estimar parámetros hidráulicos del acuífero Pampeano.

Para caracterizar el perfil de suelo en AGGO se realizaron estudios granulométri-
cos de muestras de suelo a distintas profundidades (30, 100, 200 y 380 cm) durante la
construcción del edificio del laboratorio de gravimetría en 4 perfiles de suelo. Las mues-
tras de uno de estos perfiles fueron analizadas en laboratorio para estimar el contenido
de limo, arcilla y arena mediante un ensayo hidrométrico en el Instituto de Geomor-
fología y Suelos - Centro de Investigaciones en Suelos y Agua de uso agropecuario
(IGS-CISAUA, UNLP). En base a estos resultados, se logró caracterizar cada muestra
de suelo mediante el triángulo textural del Departamento de Agricultura de los Estados
Unidos (USDA, por sus siglas en inglés). Como resultado de este análisis, las muestras
recolectadas a 30 y 200 cm fueron clasificadas con una textura arcillosa, mientras que
las muestras de suelo a 100 y 380 cm tienen texturas limo-arcillosa y franco-arcillosa,
respectivamente. Por otra parte, se estimaron las conductividades hidráulicas satura-
das a partir de formulas empíricas correspondiente a cada muestra de suelo (Pendiuk
2016).

Durante las perforaciones de los pozos de monitoreo del nivel freático se realizó un
ensayo de penetración estándar con una cuchara modificada de Terzagui cada 0.5 m,
realizándose un muestreo continuo del perfil litológico, desde la superficie hasta los 33
m de profundidad, para determinar la secuencia y espesores de las distintas litologías
atravesadas. El número de golpes necesarios para extraer una muestra de suelo de 0.5
m de espesor se muestra en las Figs. 2.2 y 2.3 (curva E.N.P.), lo cual indica el grado
de dureza del perfil litológico a una determinada profundidad. Las muestras obtenidas
de uno de los pozos fueron analizadas en laboratorio para determinar sus propiedades
físicas y mecánicas. Con este fin, se estimó el contenido natural de humedad, los lí-
mites líquido y plástico, y la fracción de limo y arcillas de cada muestra mediante el
uso de un tamiz de 74 micrones (tamiz N°200). Los resultados obtenidos a partir de
los análisis de laboratorio de cada muestra de suelo, se muestran en las Figs. 2.2 y
2.3. De acuerdo a estos resultados, el perfil de suelo analizado esta compuesto en su
totalidad por material de textura fina, ya que la fracción de limo y arcilla, indicada
por la curva verde "Pasa tamiz 200"de las Figs. 2.2 y 2.3, es mayor del 90% para cada
muestra de suelo. Las estimaciones del contenido de limo y arcilla , y de los índices
de plasticidad, estimados como la diferencia entre los valores de los límites líquidos
y plásticos, fueron utilizados para clasificar cada muestra de suelo según el Sistema
Unificado de Casagrande (Moreno-Maroto et al. 2021). Como resultado, se identificó
que todo el perfil litológico está compuesto por intercalaciones de capas con texturas
arcillosa y limo-arcillosa (Figs. 2.2 y 2.3 ).

Los resultados de la clasificación textural del perfil litológico realizada a través de
dos metodologías independientes, una hidrométrica y la otra a partir de la estimación
de los parámetros físicos y mecánicos del suelo, son concordantes e indican que los
suelos de AGGO están integrados por una alternancia de capas de textura limoso,
limo-arcilloso y arcilloso. Estos resultados indican una variada permeabilidad en el
perfil de los sedimentos Pampeano, y le asigna un carácter de acuífero multicapa.
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2.2. DATOS DE HUMEDAD DEL SUELO

Las texturas de suelo identificadas se caracterizan por tener valores altos de po-
rosidad, baja permeabilidad, y por su capacidad de retener un gran volumen de agua
debido a la alta tensión superficial en su espacio poral.

La determinación de las texturas del suelo permite el desarrollo de un modelo re-
presentativo de los suelos de AGGO ya que permite identificar las diferentes zonas del
subsuelo. Los resultados de la caracterización del subsuelo realizada en esta Sección,
permitirán estimar parámetros hidráulicos para describir el flujo de agua en las dife-
rentes regiones del subsuelo. Estos parámetros serán utilizados en el Capítulo 6 para
la realización de simulaciones numéricas del flujo de agua con el objetivo de estimar
la evapotranspiración en el sitio de estudio. Además, la caracterización textural pro-
porciona una mejor comprensión de los mecanismos de almacenamiento del agua que
afectan a las observaciones gravimétricas registradas en AGGO.

2.2. Datos de humedad del suelo
La humedad del suelo (θ) es una variable de gran importancia para comprender los

flujos de agua y de energía en el sistema terrestre. El monitoreo de esta variable permite
mejorar los modelos y predicciones climatológicos ya que interviene en las precipitacio-
nes, infiltración y escorrentía, las cuales dependen del estado de almacenamiento del
suelo (Schaffitel et al. 2020). En el año 2004, θ fue reconocida como una de las variables
climáticas esenciales, y en 2010 se la agregó en el Sistema Mundial de Observación del
Clima (Ochsner et al. 2013; Brocca et al. 2017).

En el observatorio AGGO se instalaron sensores de humedad en distintos perfiles
del suelo ya que las variaciones de las reservas de agua en la zona no saturada impactan
en los registros de gravedad (Van Camp et al. 2006; Krause et al. 2009). Estos sensores
miden de manera indirecta la humedad del suelo a partir de la estimación de la cons-
tante dieléctrica del sistema agua-suelo. Con este fin, los sensores de humedad emiten
una señal electromagnética que se refleja en el sistema agua-suelo y miden el tiempo
de propagación de la señal, para luego, estimar la constante dieléctrica del suelo. Los
valores estimados de la constante dieléctrica son convertidos a valores de humedad a
través de fórmulas empíricas, tales como las desarrolladas por Topp et al. (1980) y
Ledieu et al. (1986). Las fórmulas mencionadas, deben ser calibradas en función de la
textura del suelo y del grado de salinidad del agua.

En mayo del 2016, se instalaron en AGGO sensores de humedad basados en la
reflectometría en el dominio del tiempo TDR (por sus siglas en inglés). Debido al
alto contenido de partículas finas, característicos de los suelos de la zona de estudio,
las mediciones realizadas por estos sensores resultaron inestables. Por este motivo,
en marzo del 2017 se instalaron sensores SMT-100, los cuales transmiten un pulso
electromagnético y miden una frecuencia oscilatoria que está directamente relacionada
con el tiempo de propagación de la señal emitida. Luego, esta medición se utiliza para
estimar la constante dieléctrica relativa del suelo para calcular el contenido de humedad
utilizando la la ecuación de Topp (Bogena et al. 2017).

Los datos de humedad del suelo en AGGO son registrados cada 15 min. La Fig. 2.4
muestra las variaciones temporales de θ a 5 cm de profundidad medida por los sensores
instalados en los perfiles de suelo 11, 12, 13, 14 (P11, P12, P13, P14) (ver Fig. 1.6).

19



2.2. DATOS DE HUMEDAD DEL SUELO

La Fig. 2.5 muestran las series temporales de θ registradas en los perfiles 9 (P9) y 10
(P10) a profundidades que varían desde los 5 cm hasta los 450 cm. Los períodos de
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2.2. DATOS DE HUMEDAD DEL SUELO

Figura 2.2. Estimaciones de los parámetros físicos y mecánicos
de las muestras de suelo extraídas entre los 0 y 12.5 m de pro-
fundidad, donde se indica el contenido natural de humedad, los
límites líquidos y plásticos, y la fracción de limo y arcilla (Pasa
tamiz 200) de cada muestra. La curva E.N.P. indica el número
de golpes requerido para extraer una muestra de suelo de 0.5 m
de espesor. Extraída del informe técnico Hernández L. (2016),
Perforaciones al acuífero Pampeano, pág. 15.
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Figura 2.3. Estimaciones de los parámetros físicos y mecánicos
de las muestras de suelo extraídas entre los 12.5 y 24.5 m de
profundidad, donde se indica el contenido natural de humedad,
los límites líquidos y plásticos, y la fracción de limo y arcilla (Pasa
tamiz 200) de cada muestra. La curva E.N.P. indica el número
de golpes requerido para extraer una muestra de suelo de 0.5 m
de espesor. Extraída del informe técnico Hernández L. (2016),
Perforaciones al acuífero Pampeano, pág. 16.
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2.2. DATOS DE HUMEDAD DEL SUELO

mayor humedad corresponden a los meses invernales, mientras que en los meses más
cálidos los valores de θ caen notoriamente. La mayor variación en θ se observa en los
sensores más someros (de 5 a 30 cm de profundidad) como respuesta a las precipita-
ciones y la evapotranspiración.
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Figura 2.4. Datos de humedad del suelo a 5 cm de profundidad
en 5 perfiles de suelo; el primer registro corresponde al día 4 de
marzo del 2017, 16:00 h.
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Figura 2.5. Datos de humedad del suelo a distintas profundida-
des en los perfiles a) perfil de suelo P9 y b) perfil de suelo P10;
el primer registro corresponde al día 4 de marzo del 2017, 16:00
h.

Los datos de humedad presentados en esta Sección, serán utilizados en el Capítulo
6 para estimar las variaciones de las reservas de agua en las capas más someras de la
zona no saturada del suelo, y para identificar los períodos de estrés hídrico.
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2.3. Datos de precipitaciones y del nivel freático
La dinámica de las variaciones de las reservas de agua en el sitio de estudio está

relacionado directamente con la intensidad y frecuencia de las precipitaciones ya que
constituyen el principal ingreso de agua al sistema hidrológico. Desde un punto de vista
gravimétrico, la precipitaciones producen un aumento instantáneo en la gravedad, cuya
amplitud es proporcional a la intensidad del evento climatológico.

Los datos de precipitación utilizados en este trabajo de Tesis se registraron con
dos pluviógrafos cercanos al laboratorio de gravimetría, a una distancia aproximada
de 3 m (ver Fig. 1.6). Ambos registros se combinan para obtener como resultado una
serie temporal homogénea (Mikolaj et al. 2019a). En la Fig. 2.6a se muestra la serie
temporal de las precipitaciones con una resolución temporal de 1 hora, y la precipitación
acumulada (Pacum) para cada año de observación cuyos valores son 516.1, 916.6 y 694.5
mm para los años 2016, 2017 y 2018, respectivamente. Es importante mencionar que
solo se dispone de un registro de precipitaciones completo para el año 2017.

En la Fig. 2.6b se comparan las precipitaciones mensuales medidas en AGGO, y las
precipitaciones medias mensuales (Pm) registradas en una estación meteorológica del
Servicio Meteorológico Nacional (SMN) instalada en el aeropuerto de La Plata (-34° 58’
28", -57° 53’ 44") durante el período 1981-2010 (https://www.smn.gob.ar/estadisticas,
último acceso: enero 2022). En líneas generales, las precipitaciones mensuales son me-
nores a Pm para el primer trimestre de los años 2017-2018 y para el último trimestre
de los años 2016-2017. El mes de junio es el período donde se registra la menor canti-
dad de precipitaciones siendo menores que Pm para el mismo mes. Por otro lado, las
precipitaciones mensuales registradas en AGGO para los meses de mayo y julio son
mayores a Pm.
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Figura 2.6. a)Registros de los eventos de precipitaciones indi-
viduales (P ) y acumulados (Pacum) en AGGO; el primer registro
corresponde al día 10 de mayo del 2016, 00:00 h. b) Compara-
ción entre las precipitaciones mensuales registradas en AGGO y
las medias mensuales (Pm) registradas en el período 1981-2010
en el aeropuerto de la ciudad de La Plata.
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Los datos de precipitación serán utilizados en el Capítulo 5 para estimar el ren-
dimiento específico del acuífero Pampeano y modelar los residuos gravimétricos del
SG038. En el Capítulo 6, las series temporales de la precipitación se utilizarán para
resolver la ecuación de balance hidrológico con el objetivo de estimar la evapotranspi-
ración en el sitio de estudio.

En el observatorio AGGO se perforaron dos pozos de monitoreo del nivel freático
(gw1 y gw2) hasta los 33 m de profundidad. La base del pozo se corresponde apro-
ximadamente con la base del acuífero Pampeano. El radio de los pozos es de 5 cm y
la distancia entre ellos es de 3.15 m (ver Fig. 1.6). Las características estructurales
del pozo gw1 se muestran en la Fig. 2.7, donde se observa que la cañería con ranuras
comienza a los 15 metros de profundidad hasta la base de la perforación. El pozo gw1
se ubica a una distancia de 5 metros del gravímetro superconductor SG038. En cada
pozo se instaló un transductor de presión de la marca OTT PLS en mayo del 2016 para
registrar las variaciones del nivel freático en tiempo real.

La Fig. 2.8 muestra los datos del nivel freático registrados en los pozos gw1 y gw2.
Como consecuencia de que la topografía de sitio de estudio es plana y que la distancia
entre los pozos es pequeña, no se observan diferencias entre los valores de la posición
del nivel freático. Las series temporales registradas por los transductores de presión
muestran una clara componente estacional en las fluctuaciones del nivel freático con
amplitudes de aproximadamente 1 m. Los niveles de agua aumentan en los meses más
fríos del año alcanzando su valor máximo en noviembre, y descienden en los períodos
más cálidos alcanzando su valor mínimo en marzo.

Los registros del nivel freático serán utilizados para estimar el rendimiento específico
del acuífero Pampeano a través de un modelo hidrogravimétrico en el Capítulo 5, y para
calcular las variaciones de las reservas de agua en la zona no saturada en el Capítulo
6. Además, los pozos gw1 y gw2 serán utilizados para la realización de un ensayo de
bombeo de larga duración (Sección 2.5).

2.4. Cálculo de la evapotranspiración de referencia
La evapotranspiración (ET ) es la combinación de dos procesos diferentes: la evapo-

ración y la transpiración (Allen et al. 2011). Por un lado, la evaporación es el proceso
físico en el que el agua pasa del estado líquido al gaseoso. La evaporación se produce
tanto desde el suelo y la superficie cubierta por la vegetación, como desde la superficie
de cuerpos de agua (lagos, embalses, etc). Por otro lado, la transpiración es el fenómeno
biológico por el cual las plantas transfieren agua hacia la atmósfera. Una fracción del
agua absorbida por las raíces de las plantas es utilizada para su desarrollo y el resto
se pierde por transpiración a través de los estomas. Por lo tanto, la ET representa
el agua removida desde el suelo y la vegetación hacia a la atmósfera. Este parámetro
resulta fundamental para distintos campos de investigación tales como la climatología,
hidrología, agronomía y ecología (Domingo et al., 2003). Desde el punto de vista gra-
vimétrico, la ET puede perturbar la gravedad con períodos subdiarios (Carrière et al.
2021).

Una alternativa práctica para estimar la ET , es mediante el cálculo de la evapo-
transpiración de referencia (ET0), la cual se define como la máxima cantidad de agua
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DISEÑO CONSTRUCTIVO Y PERFIL GEOLÓGICO
Empresa Perforista: TRAICO SRL COORDENADAS GPS (geográficas)

Nombre del Perforista y Ayudante: Adrián Fragatti, Abelardo Vázquez

Nombre del Geólogo: Lisandro Hernández
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Figura 2.7. Estructura del pozo gw1. Extraída del informe téc-
nico Hernández L. (2016), Perforaciones al acuífero Pampeano,
pág. 11.

que puede evaporarse desde un suelo completamente cubierto de una pastura, que se
desarrolla en óptimas condiciones, y sin limitaciones en la disponibilidad de agua (Allen
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Figura 2.8. Series temporales de la posición del nivel freático en
los pozos gw1 y gw2; el primer registro corresponde al día 7 de
mayo del 2016, 16:00 h.

et al. 1998). Generalmente, la ET0 se asocia a gramíneas o alfalfa de entre 8 y 15 cm de
altura como cultivos de referencia. Es importante remarcar que el concepto de evapo-
transpiración de referencia se utiliza para estudiar la demanda de evapotranspiración
de la atmósfera, independientemente del tipo y desarrollo del cultivo, y de las prácticas
de riego. Además, ET0 es un parámetro de interés en la clasificación climática de los
diferentes ambientes, al permitir la identificación de períodos de déficit o exceso hídrico.

El modelo globalmente recomendado y más aceptado para la estimación de la ET0
es el de FAO56 Penman-Moenteith (FAO56-PM) (Allen et al. 1998). Este modelo tie-
ne bases físicas sólidas y estima ET0 mediante variables meteorológicas incorporando
explícitamente parámetros fisiológicos y aerodinámicos. Además, es el modelo de refe-
rencia para calibrar otras ecuaciones empíricas que estiman la ET0 (Farzanpour et al.
2019). La fórmula FAO56-PM tiene la siguiente expresión:

ET0 =
0.408∆(Rn −G) + γ( 900

T+273)u2(es − ea)
∆ + γ(1 + 0.34u2) , (2.1)

donde ∆ es la pendiente de la curva de la tensión de vapor saturante (kPa ◦C−1), Rn

es el flujo de radiación neta en la superficie (MJ m−2 día−1), G es el flujo térmico del
suelo (MJ m−2 día−1), γ es la constante psicrométrica (kPa ◦C−1), T es la temperatura
del aire (◦C), u2 es la velocidad del viento a 2 m de altura (m s−1),y es y ea son la
tensión de vapor saturado y actual (kPa), respectivamente.

Las componentes de las Ec. (2.1) fueron calculadas a partir de las mediciones de las
variables meteorológicas (radiación solar, temperatura y humedad del aire, velocidad
del viento) registradas por la estación meteorológica instalada en AGGO a 5 metros
del gravímetro superconductor SG038 (ver Fig. 1.6). La temperatura del aire (T ) y
la velocidad del viento a 2 m de altura (u2) son medidas de formar directa por el
instrumental instalado en la estación meteorológica. El flujo de radiación neta (Rn) es
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estimado como la diferencia entre la radiación de onda corta y larga registrados por un
piranómetro y pirgeómetro, respectivamente. La pendiente de la curva de la tensión de
vapor saturado ∆ se estima en función de la temperatura diaria media del aire (Tm)
mediante la siguiente ecuación:

∆ = 4098(0.6108e
17.27Tm

237.3+Tm )
(237.3 + Tm)2 . (2.2)

La constante psicrométrica se estima a partir de mediciones de la presión atmosférica
(Pa) como γ = 6.66 × 10−4Pa. A diferencia de las demás variables meteorológicas,
la presión atmosférica es monitoreada por un sensor instalado en el laboratorio de
gravimetría. La tensión de vapor saturante está relacionada con la temperatura del aire
mediante es = 0.6108e

17.27Tm
237.3+Tm , mientras que la tensión de vapor actual (ea) depende

de la temperatura mínima (Tmín) y máxima (Tmáx) diaria del aire, y de la humedad
relativa diaria máxima (HRmáx) y mínima (HRmín) como:

ea =
0.6108e

17.27Tmín
237.3+Tmín (HRmáx

100 ) + 0.6108e
17.27Tmáx

237.3+Tmáx (HRmín
100 )

2 . (2.3)

En la Fig. 2.9 se muestra la ET0 estimada mediante la Ec. (2.1) en AGGO, donde
se observa claramente una componente estacional. Como era de esperar, ET0 alcanza
sus valores máximos en los meses de diciembre-enero (verano), mientras que sus valores
mínimos se observan en junio-julio (invierno).
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Figura 2.9. Evapotranspiración de referencia ET0 (mm) esti-
mada con las variables meteorológicas registradas en AGGO; el
primer registro corresponde al día 9 de mayo del 2015, 00:00 h.

La superficie del observatorio AGGO está cubierta por una pastura natural de poca
altura, y el predio está rodeado por eucaliptos. Los datos de ET0 en la Fig. 2.9 solo son
representativos para superficies cubiertas por pastura. Para determinar la cantidad de
agua que podría evapotranspirar la superficie cubierta por eucaliptos en condiciones
óptimas, debe multiplicarse a ET0 por un parámetro denominado coeficiente de cultivo
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(kc). Como resultado de esta operación se obtiene la evapotranspiración potencial o
de cultivo (ETp) para una superficie cubierta por eucaliptos. Es importante remarcar
que ET0 es un indicador de la demanda atmosférica de agua, mientras que el valor de
kc varía en función de las características particulares del cultivo (Sánchez y Carvacho
2011). Además, para gramíneas el valor de kc suele ser aproximadamente 1, y por lo
tanto es indistinto utilizar el término ET0 ó ETp para este tipo de cultivos.

Los valores de ET0 calculados con la Ec. (2.1), serán utilizados en el Capítulo 6
para estimar la evapotranspiración real mediante un modelo numérico y para identificar
períodos de déficit hídrico.

2.5. Ensayo de bombeo en el predio de AGGO
En esta sección, se presentan los resultados obtenidos de un ensayo de bombeo de

larga duración realizado en el acuífero Pampeano en el predio del observatorio AGGO.
La realización de ensayos de bombeo en acuíferos libres para estimar el almacenamien-
to específico son poco frecuentes en nuestro país ya que requieren tareas de mayor
complejidad, tanto en el campo como en los métodos de estimación de los parámetros
hidrológicos. El ensayo de bombeo comenzó el día lunes 15 de mayo del 2017 y tuvo
una duración de 55 horas y 45 minutos. Para la planificación y ejecución del ensayo
de bombeo, se siguió el protocolo sugerido por Kruseman y Ridder (1994). El objetivo
principal del ensayo fue la estimación del rendimiento específico y la conductividad
hidráulica del acuífero Pampeano para ser utilizado con fines hidrogeofísicos. En parti-
cular, el rendimiento específico resulta de importancia para corregir datos de gravedad
de alta precisión por las redistribuciones de masa producidas por las variaciones del
nivel freático.

2.5.1. Ensayo de bombeo a caudal constante
La caracterización hidráulica de los acuíferos es una tarea fundamental para pla-

nificar estrategias sustentables del manejo del agua. Una de las técnicas hidrológicas
clásicas y más utilizadas para caracterizar un acuífero, es el ensayo de bombeo a cau-
dal constante. Este test se basa en analizar la respuesta de una formación acuífera a
la explotación de agua mediante una bomba, y a partir del monitoreo de los niveles,
determinar las propiedades hidráulicas. El método más común consiste en extraer un
volumen constante de agua y medir los descensos del nivel freático en uno o más po-
zos de monitoreo en distintos intervalos de tiempo. Los ensayos de bombeo permiten
estimar los parámetros hidráulicos de un acuífero (libre, confinado o semi-confinado),
tales como su coeficiente de almacenamiento específico (Ss), la transmisividad (T ) y el
rendimiento específico (Sy). El agua extraída debe ser drenada a una distancia lejana
de los pozos para evitar que se recargue el acuífero en la zona de influencia, y de esta
manera no perturbar las mediciones de los descensos. Una vez finalizado el ensayo de
bombeo, los niveles de agua comienzan a recuperar sus posiciones previas al inicio del
test hidráulico. Esta recuperación se realiza a ritmo constante y también dependerá de
las propiedades hidráulicas del acuífero.
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2.5.2. Etapas del ensayo de bombeo en un acuífero libre
Cuando un acuífero libre es sometido a un bombeo de larga duración, la curva de

descensos medida en un pozo monitor suele presentar tres etapas bien diferenciadas
(Fetter, 2001). En la primera etapa, los descensos son rápidos y originados por la res-
puesta elástica del acuífero (Fig. 2.10). La superficie freática desciende, pero los poros
de la zona capilar se mantienen saturados por agua. Esto se debe a que la superficie
freática desciende tan rápido que la zona capilar no la puede acompañar. La extrac-
ción del agua por la respuesta elástica del acuífero puede durar unos pocos minutos.
A medida que el test hidráulico continua, el agua que satura los poros por encima
de la superficie freática comienza a descender lentamente por gravedad alimentando
el caudal bombeado. Como consecuencia, la curva de descensos se aplana ya que la
superficie freática desciende a una tasa más lenta. Este fenómeno se lo conoce como
drenaje diferido y puede durar horas o días (Batu, 1998). En esta fase se observa una
componente vertical del flujo de agua. Por último, en la tercera etapa la tasa de evolu-
ción de los descensos vuelve a aumentar al finalizar el drenaje diferido. Estos descensos
se producen por el vaciamiento del espacio poral del acuífero. Alcanzar esta etapa es
fundamental para lograr una estimación realista del rendimiento específico (Sy) y es la
principal razón por la cual un ensayo de bombeo en un acuífero libre debe planificarse
con una duración mayor a 24 horas. En la Fig. 2.10 se pueden distinguir las tres etapas
característica de la curva de descensos observadas en un bombeo de un acuífero libre.

Figura 2.10. Curva de descensos simuladas en un pozo monitor
donde se logra identificar las tres etapas características.

2.5.3. Modelos de flujo de agua radial hacia un pozo
En los últimos 70 años se han desarrollado numerosos modelos para estimar las

propiedades hidráulicas de un acuífero libre a partir de un ensayo de bombeo. Dentro
de los modelos más aceptados y utilizados en aplicaciones prácticas, se encuentran los
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desarrollados por Boulton (1954), Neuman (1972), Moench (1997) y Mathias y Butler
(2006).

El modelo de Boulton (1954) asume que el agua es liberada desde el almacenamiento
en la zona no saturada de forma gradual debido a una capa de baja permeabilidad por
encima de la superficie freática. Este fenómeno ocurre exponencialmente en función
del tiempo en respuesta a un descenso unitario del nivel freático. Con tal fin, Boulton
modela el drenaje diferido mediante una integral de convolución introduciendo una
constante de drenaje empírica γ denominada índice de retraso. Además, demostró que
el drenaje diferido comienza a ser despreciable cuando el tiempo de bombeo de agua
es igual al valor de γ−1.

El modelo de Neuman (1972) considera un drenaje instantáneo de la zona no sa-
turada en respuesta a los descensos del nivel freático considerando que la respuesta
diferida del acuífero es causada por el movimiento físico del nivel freático. Este modelo
considera un acuífero libre como compresible y el nivel freático como una condición
de borde móvil. En algunas ocasiones, este modelo subestima el valor del rendimiento
específico (Nwankor et al. 1984).

Moench (1997) combinó los modelos de Boulton y Neuman consiguiendo un mejor
ajuste de la curva de los descensos observados. En el modelo de Moench, se implementa
una condición de borde del nivel freático que contenga la integral de convolución del
drenaje diferido desarrollada por Boulton (1954). Además, Moench (2001) mejoró los
ajustes de los descensos observados utilizando hasta 3 índices de retraso (γ). Este
modelo contempla un drenaje gradual desde la zona no saturada mediante la utilización
de los índices de retraso.

Los modelos anteriores no consideran el drenaje diferido de la zona no saturada de
forma implícita. Una alternativa a estas soluciones, es incorporar el flujo de la zona no
saturada explícitamente. Para ello, el nivel freático se lo considera interno al dominio de
simulación y deja de ser una condición de borde. Mathias y Butler (2006) resuelven las
ecuaciones que describen el flujo de la zona no saturada de forma numérica utilizando
el modelo constitutivo de Gardner (1958). El nivel freático es tratado como un borde
fijo donde se desacoplan las soluciones del flujo de la zona no saturada y saturada.

A pesar de los avances en esta materia, todavía se encuentran discrepancias entre las
curvas de descensos teóricos y observadas. Esto se debe a que los modelos mencionados
se basan en que los acuíferos son homogéneos e isótropos, condiciones que no siempre
se cumplen.

2.5.4. Instrumental utilizado
Para la realización del ensayo de bombeo se utilizó una bomba sumergible Grundfos

(motor y cuerpo) de 1,5 HP de potencia perteneciente a la Cátedra de Hidrología de
la Facultad de Ciencias Naturales y Museo (FCNyM, UNLP) (Fig. 2.11). La bomba se
instaló en el pozo gw1 (pozo de bombeo) a una profundidad de 26 m, ya que la posición
inicial de la superficie freática se encontraba a los 13.8 m.

Las mediciones del descenso del nivel de freático en el pozo monitor (gw2) y en
el de bombeo (gw1) se realizaron de forma manual y remota. Con este fin se utilizó
una sonda manual de nivel de agua, 2 transductores de presión o mini-divers de la
marca Schlumberger, un baro diver y 2 divers OTT PLS previamente instalados en
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los pozos. La resolución temporal de los mini-divers fue fijada en 1 segundo, mientras
que la frecuencia de muestreo para los diver OTT PLS fue de 15 minutos. En el pozo
de bombeo el diver OTT PLS se instaló a una profundidad de 24 m, mientras que el
mini-diver a 20 m. Por otro lado, en el pozo monitor el diver OTT PLS se instaló a
los 18 m y el mini-diver a 16 m de profundidad. Las profundidades de los sensores se
eligieron para asegurar que durante todo el ensayo siempre exista una columna de agua
por encima de los transductores de presión. Para verificar la exactitud de las mediciones
de los transductores de presión, se realizaron mediciones puntuales cada 3 horas con la
sonda manual de nivel.

Figura 2.11. Bomba Grundfos, sonda manual utilizada para mo-
nitorear los descensos y brocal del pozo de bombeo.

2.5.5. Datos del ensayo de bombeo
Durante las primeras dos horas del ensayo de bombeo las variaciones en la posi-

ción del nivel freático se midieron con los transductores Schlumberger, mientras que
los transductores OTT registraron los descensos durante todo el test. Los descensos
medidos con los distintos transductores de presión se uniformizaron para llevarlos a la
misma escala temporal y cota inicial. En la Fig. 2.12 se muestran las curvas de descen-
sos, tomando como referencia la posición inicial del nivel freático (s = 0 m). Se observa
claramente la finalización del bombeo (t = 3345 min, 55 horas aproximadamente) dan-
do lugar a la recuperación de los niveles de agua. Se decidió finalizar el ensayo de
bombeo a las 55 horas de su inicio debido a inclemencias climáticas. El pronóstico del
tiempo indicaba precipitaciones para las próximas horas, las cuales podrían recargar el
acuífero y generar perturbaciones en las mediciones de los niveles de agua.

En la curva de descensos observada (Fig. 2.12) se logra identificar las 3 etapas
características descritas en la Sección 2.5.2. La tercer etapa comienza a los 180 minutos
aproximadamente, indicando el cese del drenaje diferido desde la zona no saturada.
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Figura 2.12. Curva de descensos observadas en los pozos de
bombeo (gw1) y monitor (gw2) durante el ensayo de bombeo.

2.5.6. Mediciones del caudal
Las mediciones de caudal (Q) o aforos es un aspecto importante para la correcta

aplicación del método, ya que se lo asume constante. Si esta condición no se cumple, los
datos obtenidos no serían confiables y conducirían a una interpretación errónea de los
resultados del ensayo. Las mediciones de Q se realizaron en forma manual utilizando
un recipiente plástico de 65 litros (Fig. 2.13). En este sentido, se cronometró el tiempo
necesario para llenarlo con el agua bombeada y luego se estimó el caudal en m3 h−1.
Con el fin de reducir el error de medición, se realizaron 3 estimaciones consecutivas de
Q que fueron promediadas. Los aforos se realizaron con un intervalo de tiempo de 3
horas aproximadamente. En la Fig. 2.14 se ilustran los valores medidos tomando como
referencia (t = 0) el tiempo de inicio del ensayo.

En la Tabla 2.1 se listan los valores de los caudales inicial (Qinicial), mínimo (Qmínimo),
máximo (Qmáximo) y medio (Qmedio) medidos durante el ensayo. A partir del análisis de
estos valores se observa que las fluctuaciones del Q durante todo el ensayo son menores
al 10% del caudal inicial. Por lo tanto, puede asumirse que para todo el experimento
Q fue aproximadamente constante y su valor medio (6.1 m3 h−1) será utilizado para
realizar la interpretación de los datos observados.

Caudal (Q) Medición (m3 h−1)
Qinicial 6.1
Qmínimo 5.9
Qmáximo 6.3
Qmedio 6.1

Tabla 2.1. Valores del caudal (Q).
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Figura 2.13. Medición manual del caudal bombeado utilizando
un recipiente plástico de 65 litros.
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Figura 2.14. Mediciones del caudal Q (m3 h−1) en función del
tiempo y caudal medio Qmedio.

2.5.7. Resultados
El ensayo de bombeo comenzó el día lunes 15 de mayo del 2017 y tuvo una duración

de 55 horas 45 minutos. La profundidad inicial del nivel freático era de 13.8 m. El agua
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extraída se descargó a una distancia de 130 m aproximadamente del pozo de bombeo,
coincidiendo con la dirección de la máxima pendiente del terreno con el fin de evitar
interferencias con los datos registrados durante el ensayo. Con respecto a la planificación
del test hidráulico y la adquisición de los datos, se siguió el procedimiento detallado
por Krauseman y Ridder (1994).

Para la interpretación de los datos registrados se utilizó el programaWTAQ (Barlow
y Moench, 1999) desarrollado por el Servicio Geológico de los Estados Unidos (USGS).
Este programa calcula la curva de descensos teórica producida por un bombeo a caudal
constante utilizando diferentes modelos semi-analíticos que describen el flujo de agua en
la zona saturada hacia el pozo de bombeo. El programa permite estimar los parámetros
hidráulicos de un acuífero comparando la curva de descenso observada con la teórica
para acuíferos libres o confinados. Además, WTAQ considera los efectos de las carac-
terísticas constructivos de los pozos sobre los descensos, tales como el almacenamiento
de los pozos en función de sus diámetros, el efecto piel producido por material de baja
permeabilidad en la interfaz entre las rejillas del pozo y el acuífero, y la componente
de flujo vertical originada cuando los pozos no penetran todo el espesor del acuífero.
Una de las características más importantes es que permite modelar el efecto del flujo
de la zona no saturada considerándolo como un drenaje instantáneo o diferido.

Los modelos para estimar las propiedades hidráulicas del acuífero Pampeano son los
de Neuman, Moench, y el de Mathias y Butler (M-B) descritos en la Sección 2.5.3. Estos
modelos permiten estimar el rendimiento específico (Sy), el almacenamiento específico
(Ss) y las conductividades hidráulicas saturadas horizontal (Kr) y vertical (Kz) del
acuífero. Para las estimaciones de los parámetros hidráulicos se compararon las curvas
de descensos teóricos calculadas por los tres modelos mencionados, con la curva de
descensos observados. El programa WTAQ fue adaptado para estimar los parámetros
hidráulicos mediante el método de búsqueda exhaustiva (Sen y Stoffa 2013). Los ajustes
logrados entre las curvas se muestran en la Fig. 2.15, mientras que los valores estimados
de los distintos parámetros hidráulicos se listan en la Tabla 2.2.

 0.1

 0.2

 0.3

 0.4

 0.5

 0.6

 0.7

 0.8

 1  10  100  1000

D
e

s
c
e

n
s
o

s
 (

m
e

tr
o

s
)

Tiempo (minutos)

sobs

M-B

Moench

Neuman

Figura 2.15. Comparación entre las curvas de descensos obser-
vada sobs (m) y teóricas de Moench, Neuman y M-B calculadas
con el programa WTAQ.
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Método Kr (m día−1) Kz (m día−1) Ss (m−1) Sy(-) RMS (m)
Neuman 6.9 0.6 3× 10−5 0.02 5.2× 10−4

Moench 7.2 3.3 7× 10−5 0.095 5.1× 10−2

M-B 7.7 0.8 3× 10−5 0.1 4.4× 10−4

Tabla 2.2. Parámetros hidráulico del acuífero Pampeano esti-
mados mediante el ensayo de bombeo.

Como se observa en la Tabla 2.2, los valores estimados de Sy para los modelos de
Moench, y M-B son similares, mientras que el estimado por el modelo de Neuman es
menor a los anteriores a pesar de haberse realizado un ensayo de bombeo de larga
duración tal como se recomienda en Nwankwor et al. (1984). Este resultado destaca
la importancia de considerar el drenaje diferido desde la zona no saturada durante el
bombeo de agua en un acuífero libre cuando se analizan e interpretan las curvas de
descensos observadas.

El análisis de los descensos medidos durante el ensayo de bombeo también permitió
estimar la conductividad hidráulica saturada del acuífero Pampeano en sus componen-
tes horizontal y vertical. Con respecto a las estimaciones de Kr, se obtuvieron valores
similares para los tres modelos y se encuentran dentro del rango de valores esperado
para el acuífero Pampeano (Auge 2005). Por otro lado, los valores estimados para Kz

son diferentes para los tres modelos (ver Tabla 2.2). Estas discrepancias se deben a
las distintas estrategias empleadas en cada modelo para simular el flujo de la zona
no saturada inducido por el bombeo de agua en un acuífero libre durante la segunda
etapa.

Notar que los valores estimados de Kr son mayores a los de Kz para los tres mode-
los. Este resultado es esperable para perfiles litológicos estratificados horizontalmente
con ausencia de macroporos. Como se describió en la Sección 2.1, el perfil hidrológico
de la zona de estudio esta compuesta por capas horizontales de limo y arcillas que
pueden poseer distintos comportamientos hidráulicos. Debido a la baja conductividad
hidráulica característica de estas texturas, el flujo vertical de agua puede ser retarda-
do por la estratificación del perfil hidrológico, mientras que el flujo horizontal puede
ocurrir fácilmente a través de cualquiera de las capas (Keith y Mays 2004).

De acuerdo a Kruse y Zimmermann (2002) resultan escasos los datos hidrométricos
históricos (superficiales y subterráneos) que permitan avanzar en una cuantificación
más precisa de los fenómenos hidrológicos en la llanura Pampeana. En particular, no
son frecuentes la realización de trabajos para la caracterización del drenaje diferido del
acuífero Pampeano. Por lo tanto, los resultados presentados en este Capítulo tienen una
contribución valiosa al conocimiento de la zona de estudio. Estos resultados, permiten
realizar el análisis de la recarga del acuífero, el diseño de planes sustentables del ma-
nejo del agua, o analizar la vulnerabilidad del acuífero Pampeano a la contaminación.
Además, los parámetros estimados, principalmente Sy, son usualmente requeridos para
realizar simulaciones numéricas del flujo de agua.

Las determinaciones del Sy realizadas mediante los modelos de Moench y M-B,
serán utilizados para contrastar la estimación de este parámetro hidrológico mediante
un modelo hidrogravimétrico en el Capítulo 5. Los resultados del ensayo de bombeo
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fueron publicados en los trabajos de Pendiuk et al. 2018 y Mikolaj et al. 2019.
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Capítulo 3

Variaciones temporales de gravedad

En el presente Capítulo se abordan conceptos teóricos de gravimetría y se pre-
sentan los datos utilizados en las aplicaciones hidrológicas. Se describe brevemente al
gravímetro superconductor de AGGO, del cual se obtienen los residuos gravimétricos
utilizado en este trabajo de Tesis. Finalmente, se enumeran los diferentes fenómenos
geodinámicos que afectan a las mediciones de gravedad, y las metodologías utilizadas
para remover sus efectos en la señal gravimétrica registrada en el observatorio AGGO.

3.1. Introducción
La aceleración que experimenta un elemento de masa en la superficie de la Tierra

tiene dos componentes principales. Una de las componentes es debida a la aceleración
newtoniana o gravitacional originada por la masa del planeta y de otros cuerpos ce-
lestes. La segunda componente es originada por la aceleración centrífuga debida a la
rotación de la Tierra en sentido perpendicular al eje de rotación cuya magnitud depende
de la latitud de la estación de observación. Por lo tanto, el termino genérico de acele-
ración de la gravedad o simplemente gravedad (g), hace referencia a la combinación de
estas dos aceleraciones.

La gravedad no es constante en la superficie del planeta ya que su magnitud varía
en tiempo y espacio. Las variaciones espaciales en g se originan por la latitud, altitud
y las inhomogeneidades en la densidad en el interior terrestre (Turcotte y Schubert,
2002). El efecto gravimétrico de la latitud se origina por la diferencia de la aceleración
centrífuga debido a la rotación de la Tierra y al achatamiento del planeta en los polos.
La gravedad es inversamente proporcional al cuadrado de la distancia entre el centro
de masas de la Tierra y el punto de observación, por lo cual, una variación en la altitud
corresponde a un cambio en la distancia al centro de masas de la Tierra provocando
un cambio en la gravedad. La topografía también tiene un efecto sobre las mediciones
de gravedad, ya que además de un cambio de altitud, también determina la masa total
de la roca debajo del gravímetro. Cuando se corrigen los efectos mencionados de las
observaciones de gravedad, se obtienen las anomalías gravimétricas generadas por las
variaciones laterales de densidad en el subsuelo. Es importante aclarar que el término
de anomalía gravimétrica se refiere a diferencias entre el valor observado de gravedad
sobre el geoide o reducida a la mencionada superficie equipotencial, y un modelo teórico
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de referencia, en este caso el campo de gravedad normal de la Tierra (Crossley et al.
2013). Frecuentemente, estas anomalías son los objetivos principales en las campañas
gravimétricas para la caracterización geológica de un sitio de interés (Reynolds 1997).

Como se mencionó en el Capítulo 1, las mediciones de la gravedad están afectadas
por diferentes fenómenos geodinámicos, como las mareas terrestres y oceánicas, cam-
bios en la presión atmosférica, variaciones en los parámetros de rotación terrestre o
redistribuciones de masas hidrológicas. A partir del análisis de las variaciones tempo-
rales de la gravedad y las fuentes que las originan, se puede obtener información de las
deformaciones de la Tierra sólida y la distribución de masas en su interior o sobre su
superficie. Por ejemplo, mediante el análisis de mareas terrestres y oceánicas se pue-
den determinar los parámetros elásticos de la Tierra (Crossley et al. 2013). Además,
un correcto modelado permite remover el efecto de las mareas en otros tipos de datos
geofísicas como en las observaciones GNSS (Agnew 2013). El análisis de la variaciones
temporales de la gravedad también permiten analizar el comportamiento viscoelástico
del manto a través del estudio del rebote postglacial o determinar las desviaciones del
modelo elástico de la Tierra a través del movimiento del polo y las oscilaciones libres
de la Tierra, entre otras aplicaciones (Hinderer et al. 2015).

Desde un punto de vista hidrogravimétrico, la redistribución de masas de agua pro-
ducida por las precipitaciones, variaciones del humedad del suelo y de las reservas de
los acuíferos afectan los registros de gravedad con amplitudes estacionales en el rango
de 30 a 100 nm s−2 (Crossley et al. 2013). Los efectos hidrológicos pueden dividirse
en efectos locales (<10km) y globales (>10 km) (Longuevergne et al. 2009) siendo los
efectos hidrológicos locales los que tienen un mayor efecto en la señal gravimétrica (van
Camp et al. 2006; Naujoks et al.2010). Ambos efectos contribuyen a las variaciones de
la gravedad debido a la atracción newtoniana generada por la redistribución de las
masas de agua. Además, la componente hidrológica global afecta los registros gravi-
métricos al deformar elásticamente la corteza terrestre debido al fenómeno de carga
superficial. La componente hidrológica global en la gravedad puede ser modelada a
partir de la implementación de modelos hidrológicos globales y las funciones de Green,
que representan la respuesta elástica de la Tierra en función de la distancia angular
entre un punto de observación y el punto de aplicación de la carga (Farrel et al. 1972;
Neumeyer et al. 2008).

En el presente trabajo de Tesis, se analizan los efectos gravimétricos producidos
por la redistribución local de masas de agua. Estos efectos tienen períodos sub-diarios
a anuales, con amplitudes que pueden alcanzar los 100 nm s−2 (Fig. 1.1). El radio de
influencia y la amplitud de los efectos gravimétricos locales dependerán de la variabi-
lidad topográfica del sitio de estudio y de las dimensiones del edificio donde se instale
el gravímetro superconductor. Por un lado, la topografía determina la distribución de
las masas hidrológicas en el terreno y su influencia en las variaciones de las reservas
en la gravedad. Por el otro, el edificio donde se instale un gravímetro actúa como una
capa impermeable que impide la infiltración natural de agua, y evita el proceso de
evapotranspiración modificando localmente la hidrología del sitio de estudio. Luego de
analizar y cuantificar los efectos mencionados sobre los residuos gravimétricos se proce-
de a la estimación de las variaciones locales de las reservas de agua utilizando los datos
del gravímetro superconductor SG038. Los datos gravimétricos permitirán la estima-
ción y monitoreo del almacenamiento del acuífero Pampeano y calcular componentes
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del ciclo hidrológico. Es importante mencionar que para utilizar la señal gravimétrica
con fines hidrológicos, resulta fundamental remover de los datos de gravedad todos los
procesos que enmascaran la componente interés. Una breve descripción sobre este pro-
cedimiento aplicado a los datos registrados por el gravímetro superconductor SG038
instalado en AGGO, se presenta en la Sección 3.3.

3.2. Gravímetro superconductor
Los gravímetros superconductores son los instrumentos relativos más precisos ya

que proveen mediciones de la gravedad con una gran precisión para períodos cortos
(0.1 nm s−2), y gran estabilidad para períodos largos de tiempo. Debido a estas ca-
racterísticas, los gravímetros superconductores constituyen una herramienta esencial
en los campos de la geodesia y la geofísica ya que son sensibles a todos los fenómenos
geodinámicos que afectan a la gravedad (ver Fig. 1.1). Desde una perspectiva hidroló-
gica, los gravímetros superconductores permiten monitorear efectos hidrológicos cuyas
amplitudes varían desde cientos de nm s−2 a menor de 1 nm s−2. Sin embargo, debido
a su alta precisión se debe ser cuidadoso en el procesamiento de la señal para aislar
adecuadamente las fuentes gravimétricas de interés hidrológico.

Los gravímetros superconductores utilizan el principio superconductor de los me-
tales a temperaturas muy bajas (≈ 4.7 K) para asegurar un campo magnético ultra
estable. Su principio de medición se basa en una esfera hueca de niobio de 2.54 cm de
diámetro y aproximadamente 5 g de peso. La esfera levita en un campo magnético es-
table generado por una serie de bobinas superconductoras de niobio. Las variaciones en
la gravedad inducen un cambio en la posición vertical de la esfera, la cual es detectada
por un dispositivo integrado en los gravímetros. Estos movimientos verticales son com-
pensados modificando la corriente que circula por las bobinas para que la esfera regrese
a su posición de equilibrio. Las variaciones de corriente o del voltaje son proporcionales
a los cambios en la aceleración de la gravedad. Las observaciones de gravedad realiza-
das por los gravímetros superconductores son provistas en unidades de voltaje. Para
convertir estas mediciones a unidades de gravedad, se utiliza un factor de calibración
cuyo valor es único para cada instrumento y se determina en forma empírica.

En la Fig. 3.1 se muestra el gravímetro superconductor SG038 instalado en AGGO.
El gravímetro SG038 mide las variaciones de la gravedad de forma ininterrumpida
desde diciembre del 2015. El acceso a los datos del gravímetro se realiza a través de la
base de datos del Servicio Internacional de Geodinámica y Mareas Terrestres (IGETS)
(http://isdc.gfz-potsdam.de/igets-data-base/) con distintos niveles de procesamiento
(Wziontek et al. 2017).

A continuación se describen los distintos niveles de procesamiento de los datos pro-
vistos por IGETS, detallados en el informe técnico de Voigt et al. (2016) y resumidas en
Boy et al. (2020). Los datos de gravedad de Nivel 1 son provistos en unidades de voltaje
con un muestreo cada un minuto como resultado de la decimación de las observaciones
de gravedad realizadas cada 1 segundo. Luego se completan los datos faltantes y se
eliminan saltos en la señal para períodos menores a 10 s por medio de interpolación
lineal. Los productos de Nivel 2 son el resultado de eliminar saltos, gaps y efectos de
terremotos de los datos de Nivel 1, generando series temporales apropiadas para el aná-
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3.2. GRAVÍMETRO SUPERCONDUCTOR

Figura 3.1. Gravímetro superconductor SG038 instalado en el
laboratorio de gravimetría de AGGO.

lisis de las componentes de mareas (Boy et al. 2020). Actualmente, este procesamiento
es realizado por la Universidad de la Polinesia Francesa, Tahití, y la Escuela y Observa-
torio de Ciencias de la Tierra (EOST), Francia. Las instituciones mencionadas utilizan
diferentes técnicas de procesamiento de los datos gravimétricos. Actualmente, se están
evaluando las técnicas de procesamiento utilizadas para lograr una estandarización en
los productos de Nivel 2. Por último, los residuos de Nivel 3 se generan al eliminar
de los datos de Nivel 2 los efectos gravimétricos de las mareas terrestres y oceánicas,
la redistribución de masas atmosféricas, el movimiento del polo y longitud del día, y
la deriva del instrumental. La reducción de los fenómenos geodinámicos mencionados
está a cargo del EOST. Los residuos de Nivel 3 pueden ser aplicados con fines geo-
désicos, geofísicos o hidrológicos sin la necesidad de tener experiencia o conocimiento
previo acerca del procesamiento y reducciones de las series temporales de gravedad.
Se considera que los residuos gravimétricos de Nivel 3 solo están influenciados por los
efectos hidrológicos. En otras palabras, estos datos podrían reflejar las variaciones de
las reservas de agua, resultado del balance entre las precipitaciones, la escorrentía y la
evapotranspiración en la zona de estudio. No obstante, la eficacia de las correcciones de
los fenómenos geodinámicos de los datos crudos de gravedad, determinará que tipo de
efectos hidrológicos se podrán estudiar. A modo de ejemplo, la correcta determinación
de la evapotranspiración a escala diaria utilizando datos de gravedad resulta compleja
debido a las probables imperfecciones de las correcciones gravimétrica, ya que el efecto
de esta variable hidrológica puede ser menor a 1 nm s−2.
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En las Fig. 3.2 se muestran las series temporales de gravedad de Nivel 1, 2 y 3 (en
unidades de gravedad) registradas en AGGO por el gravímetro superconductor SG038
provistas por el IGETS. Es importante remarcar que los efectos de mareas oceánicas
y terrestres predominan en los registros de gravedad de Nivel 1 y 2, alcanzando ampli-
tudes de 2000 nm s−2. Por lo tanto, las series temporales de gravedad mencionadas no
pueden utilizarse con fines hidrológicos, ya que la señal de interés queda enmascarada.
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Figura 3.2. Series gravimétricas del gravímetro superconductor
SG038 instalado en AGGO provistas por el IGETS; a) Nivel 1;b)
Nivel 2; c) Nivel 3; el primer registro corresponde al día 1 de enero
del 2016 a las 00:00 h.

En la próxima sección se realiza una breve explicación de las correcciones aplicadas
a las series temporales de Nivel 2 del gravímetro SG038, para obtener los residuos
gravimétricos de Nivel 3 utilizados en el presente trabajo de Tesis.

3.3. Reducciones de la gravedad
La gravedad es una señal integradora que está afectada por una gran variedad de

fenómenos geodinámicos. En este sentido, el gravímetro superconductor SG038 mide
la suma de todas las variaciones de la gravedad en su entorno cercano y lejano. Con
el fin de poder estudiar la componente hidrológica local de los registros gravimétricos
se requiere la reducción de todas los efectos que enmascaren la señal de interés de los
datos crudos. Para la separación de los distintos efectos geodinámicos es indispensable
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conocer, comprender y modelar los procesos que los originan. A continuación, se descri-
ben las correcciones realizadas a los datos del gravímetro superconductor SG038. Para
mayores detalles acerca de las reducciones de gravedad implementadas, se recomienda
leer el trabajo de Mikolaj et al. (2019a).

El efecto más importante en las mediciones de gravedad es producido por las mareas
terrestres y oceánicas ya que puede alcanzar amplitudes de 3300 nm s−2. Se origina por
las variaciones de los campos de gravedad del Sol, la Luna y, en menor medida, por
planetas cercanos como consecuencia del movimiento relativo de estos cuerpos celestes;
y por la deformación de la superficie de la Tierra como respuesta a estas variaciones
en los campos gravitacionales. Este fenómeno periódico puede removerse de la señal de
gravedad de manera relativamente sencilla, hasta reducirlo a unos pocos nm s−2. Sin
embargo, es una tarea difícil reducir esta señal al orden del nm s−2 debido el efecto
indirecto de las mareas terrestres (van Camp et al. 2017). La señal del gravímetro
superconductor SG038 fue corregida por los efectos de mareas terrestres y oceánicas
aplicando los parámetros estimados en el análisis de marea utilizando el programa
ETERNA ET34-X-V61 (Wenzel 1996).

El movimiento del polo es un fenómeno que se produce por el movimiento relativo
del eje de rotación terrestre respecto a un marco de referencia solidario al planeta.
Tiene distintas componentes, pero predominan una anual, asociada a la natural redis-
tribución de masas en ese período, y una oscilación libre de unos 14 meses conocida
como período de Chandler (Chen et al. 2013a). El movimiento del polo es aproximada-
mente circular, siguiendo una trayectoria prógrada con un diámetro de varios metros
denominada poloide. La trayectoria del polo instantáneo sobre la superficie de la Tierra
reflejará además la redistribución de masas hidrológicas y atmosféricas globales. Los
cambios en la posición del eje de rotación terrestre generan variaciones en la acelera-
ción centrífuga cuya amplitud depende del punto de observación. Como consecuencia
se producen deformaciones en la superficie terrestre modificando las mediciones de la
gravedad, alcanzando amplitudes de hasta 130 nm s−2 (Whar 1985). El efecto del mo-
vimiento del polo en los registros de gravedad, es calculado a partir de los parámetros
de orientación terrestre, provistos por el Servicio Internacional de Rotación de la Tierra
y Sistemas de Referencia (IERS EOP 14 C04) (Bizouard et al. 2018).

La deriva o drift del instrumental es una variación temporal que se observa en las
mediciones a lo largo del tiempo en los gravímetros relativos, por lo cual deben ser
calibrados. Afortunadamente, la deriva de los gravímetros superconductores es menor
que la de los gravímetros relativos basados en el sistema masa-resorte debido a su diseño
realizado con materiales superconductores. La deriva del SG038 se considera lineal y
fue estimada a partir de la comparación con mediciones del gravímetro absoluto FG5
instalado en AGGO entre enero y junio del año 2018. El valor estimado de la deriva es
97.72 ± 3.51 nm s−2año−1 (Mikolaj et al. 2019a).

Las variaciones en la presión atmosférica afectan los registros de gravedad ya que
implican cambios en la masa de la columna de aire por encima del punto de medición.
La gravedad observada desciende como consecuencia de un incremento en la presión
atmosférica. El efecto gravimétrico debido a las variaciones locales de la presión atmos-
férica (∆gPA) puede expresarse de la siguiente forma (Merrian 1992):

∆gPA = −36 nm s−2 kPa−1 ∆P, (3.1)
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donde ∆P es la variación de presión atmosférica. La relación descripta en la Ec.(3.1)
puede variar según las condiciones meteorológicas del sitio de estudio.

La carga oceánica no mareal tiene un efecto significativo en los registros del gravíme-
tro superconductor SG038 como consecuencia de la cercanía de AGGO con el estuario
del Río de La Plata (13 km aproximadamente). Este fenómeno, también denominado
como onda de tormenta, se origina por el aumento o disminución del nivel de agua en
el río causados por efectos meteorológicos. La amplitud de la respuesta gravimétrica de
la onda de tormenta en el Río de La Plata puede alcanzar los 29.4 nm s−2, la cual fue
modelada por Oreiro et al. (2017) mediante el desarrollo de un modelo empírico. Para
estimar los efectos de carga producido por la onda de tormenta y su respuesta gravi-
métrica, se combinan los siguientes modelos globales: ECCO1 (ECCO-JPL), ECCO2
y TUGOm, disponibles del EOST Loading Service (Boy et al. 2009), y OMCT RL06
(Mikolaj et al. 2016).

La redistribución de masas atmosféricas e hidrológicas regionales son los efectos
que mayor incertidumbre generan en los residuos gravimétricos. Para reducir la incer-
tidumbre en los datos de gravedad se deben combinar diferentes modelos hidrológicos y
atmosféricos. La respuesta gravimétrica debido a la redistribución de masa atmosféricas
e hidrológicas regionales son calculados mediante la herramienta mGlobe desarrollada
por Mikolaj et al. (2016). Esta herramienta permite estimar la atracción newtoniana
y la deformación elástica de la corteza terrestre debido al efecto de carga. Los mo-
delos atmosféricos utilizados son ICON 384 (Zängl et al. 2014), ECMWF (Boy et al.
2009), ERA-Interim (Dee et al. 2011); mientras que los modelos hidrológicos utiliza-
dos son GLDAS (Rodell et al., 2004), MERRA-2 (Gelaro et al., 2017) y NCEP-DOE
(Kanamitsu et al. 2002).

Luego de aplicar las correcciones mencionadas a los datos de gravedad de Nivel 2, se
obtiene la serie temporal de los residuos de Nivel 3 (Fig. 3.3), disponible en la base de
datos del GFZ a una escala horaria (Mikolaj et al. 2018). Es importante remarcar que
la serie temporal obtenida luego de realizar las correcciones mencionadas puede diferir
de los residuos de Nivel 3 provistos por IGETS debido a las diferentes estrategias de
procesamiento implementadas.

Los residuos de Nivel 3 que se muestran en la Fig. 3.3 registran valores máximos
y mínimos de 108 y -133 nm s−2, respectivamente, para el período comprendido entre
los días 2 de enero del 2016 y 19 de julio del 2018. De acuerdo con Mikolaj et al.
(2019b), la incertidumbre de los residuos a escala horaria es de 0.2 nm s−2. El período
ininterrumpido más extenso de los registros comienza el día 8 de abril del 2017 y
finaliza el día 31 de mayo del 2018. La serie temporal de los residuos de Nivel 3 que
corresponden a este período, será utilizado en los Capítulos 5 y 6 para calcular el
rendimiento específico del acuífero Pampeano, y para estimar la evapotranspiración
acumulada en el sitio de estudio.

3.4. Modelado hidrogravimétrico
Para calcular las variaciones locales de gravedad de origen hidrológico en un deter-

minado punto de observación, se debe considerar el efecto gravimétrico producido por
los cambios de masas de agua que lo rodean. Para ello, se estima la distribución de las
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Figura 3.3. Residuos gravimétricos de Nivel 3 obtenidos a partir
de las observaciones del gravímetro superconductor SG038 insta-
lado en AGGO, disponibles en la base de datos del GFZ; el primer
registro corresponde al día 2 de enero del 2016 a las 12:00 h.

masas de agua en el subsuelo mediante observaciones hidrológicas o a partir del mode-
lado del flujo de agua. Luego, las estimaciones realizadas son convertidas a valores de
gravedad mediante modelos gravimétricos adecuados que representen las condiciones
naturales del sitio.

La variación en la componente vertical de gravedad (∆g) en un punto p = (x, y, z)
del espacio, producido por un cambio en la densidad ∆ρ en un cuerpo de volumen dV ,
puede ser calculada de la siguiente manera:

∆g(p) = −G
Ú Ú Ú

V

(zÍ − z)∆ρ(pÍ)
|pÍ − p|3

dV, (3.2)

donde pÍ = (xÍ, yÍ, zÍ) es la posición del elemento de volumen dV = dxdydz. La so-
lución de la Ec. (3.2) dependerá de la geometría de la fuente que genera la anomalía
gravimétrica (Hokkanen et al. 2006; Creutzfeldt et al. 2008). El volumen V se suele
aproximar por prismas rectangulares, segmentos esféricos o polígonos tridimensionales
para facilitar el cálculo del efecto gravimétrico producido por las variaciones de las
reservas de agua.

El modelo más simple derivado de la Ec. (3.2) es considerar que las variaciones de
las reservas de agua son solo horizontales y homogéneas (hipótesis válida en zonas de
llanura) y en ese caso se utiliza el efecto gravimétrico de una placa infinita de Bouguer
(Telford 1992):

∆g = 2π∆ρGh, (3.3)
donde h es el espesor de la placa. A partir de la Ec. (3.3) se puede deducir que una
variación de 1 mm en el almacenamiento de agua, equivale a 0.42 nm s−2. El modelo
de Bouguer es habitualmente utilizado para estimar la respuesta gravimétrica debido a
las variaciones de las reservas de agua de un acuífero libre, cuando su extensión lateral

45



3.4. MODELADO HIDROGRAVIMÉTRICO

es mayor a su extensión vertical y la topografía del sitio es plana. Este modelo será
utilizado en el Capítulo 5 para estimar el rendimiento específico del acuífero Pampeano,
utilizando los datos del gravímetro superconductor SG038.

En el caso en que la hipótesis del modelo de Bouguer no sea válida, se suele dis-
cretizar el dominio V por cilindros centrados en el punto de observación. La Fig. 3.4
muestra una representación esquemática de un cilindro vertical cuyo eje coincide con
el punto de observación, en nuestro caso con el gravímetro superconductor GS (z =
0). Los parámetros necesarios para estimar la atracción gravimétrica del cilindro son
su espesor (L), su radio (Rc) y la distancia z desde el punto de observación al borde
superior del cilindro. Se asume que las variaciones de la densidad (∆ρ) es homogénea
dentro del cilindro.

Figura 3.4. Sección esquemática de un cilindro circular homo-
géneo de radio Rc y espesor L.

La respuesta gravimétrica del cilindro circular homogéneo descripto anteriormente,
es la siguiente:

∆g = 2π∆ρG[L−
ñ

(z + L)2 +R2
c +

ñ
z2 +R2

c ], (3.4)

La Ec. (3.4) ha sido utilizada para estimar la respuesta gravimétrica de un ensayo
de bombeo (Blainey et al. 2007; Leirião et al. 2009) y para analizar el impacto de la
variación de la humedad en la zona no saturado en los registros gravimétricos (Abe et
al. 2006). La fórmula (3.4), será implementada en el Capítulo 4 para el desarrollo de
un modelo discreto, con el objetivo de estimar la respuesta gravimétrica de un ensayo
de bombeo en un acuífero libre.
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Capítulo 4

Modelado hidrogravimétrico de un
ensayo de bombeo

El objetivo de este Capítulo es modelar la respuesta gravimétrica producida durante
un ensayo de bombeo a través de un modelo discreto numérico y otro analítico. Los
modelos desarrollados se comparan con los residuos gravimétricos registrados durante
el ensayo de bombeo presentado en el Capítulo 2. Las comparaciones con los datos no
es concluyente desde el punto de vista práctico. Sin embargo, los modelos tienen el
potencial de ser utilizados para la planificación de futuras campañas gravimétricas y
ensayos de bombeo, permitiendo definir la utilidad práctica de la técnica.

4.1. Introducción
Los ensayos de bombeo son técnicas hidrológicas clásicas utilizadas para la carac-

terización de acuíferos ya que permiten estimar la conductividad hidráulica y el alma-
cenamiento. Sin embargo, la interpretación de los datos de un ensayo de bombeo se
basan en fórmulas analíticas derivadas de modelos conceptuales simples o idealizados.
Además, los descensos medidos durante un ensayo de bombeo suelen estar afectados
por características estructurales de los pozos que son complejas de modelar.

Cuando se extrae agua de un acuífero libre, la superficie freática toma la forma
de un cono, al que se lo denomina cono de descensos o abatimientos. La forma y la
dimensión del cono dependerá de las propiedades hidráulicas del acuífero (almacena-
miento y transmisividad), del caudal bombeado y de la duración del ensayo hidráulico.
En el cono de descensos se produce el drenaje de los poros del acuífero a causa de la
extracción de agua. Este proceso genera variaciones en la densidad del suelo, y por
consiguiente, cambios locales en la gravedad que pueden observarse con gravímetros
de muy alta precisión. Debido a la característica mencionada, la combinación entre
las técnicas gravimétricas y los ensayos de bombeo resulta promisoria ya que brinda
información acerca de las propiedades hidráulicas del acuífero y las variaciones del
almacenamiento.

El trabajo pionero en esta temática fue desarrollado por Damiata y Lee (2006).
Estos autores derivan una expresión para la respuesta gravimétrica de la expansión del
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cono de descensos, descrita por el modelo de Neuman (1972) (ver Sección 2.5.3), basada
en la atracción de un sólido de revolución sobre el pozo de bombeo. A partir del modelo
de Damiata y Lee, se analizó la relación señal-ruido de la respuesta gravimétrica de un
ensayo de bombeo, mostrando que en condiciones favorables los gravímetros actuales
tienen la suficiente precisión para registrar este fenómeno. Un resultado interesante de
este trabajo es que la anomalía gravimétrica es relativamente constante a una distancia
comprendida entre 1-10 m del pozo de bombeo.

Los trabajos realizados por Blainey et al. (2007) y Herckenrath et al. (2012) ex-
tendieron el trabajo de Damiata y Lee estudiando modelos más realistas y de mayor
complejidad. Por un lado, Blainey y colaboradores estiman la anomalía gravimétrica
mediante la superposición de cilindros y analizan su potencial para lograr una estima-
ción exitosa de los parámetros hidráulicos de un acuífero. Los autores concluyen que
la utilización conjunta de datos de gravedad e hidrológicos mejoran significativamente
tanto la estimación del rendimiento específico como la de la conductividad hidráulica.
Herckenrath y colaboradores combinan mediciones gravimétricas y de sondeos de reso-
nancia magnética para estimar los parámetros hidráulicos de un acuífero libre durante
un ensayo de bombeo. Los autores analizaron situaciones más realistas considerando
que los pozos penetran parcialmente el espesor del acuífero, la anisotropía del acuífero,
el efecto del drenaje diferido, y los errores en los datos geofísicos. Estos efectos redu-
cen considerablemente la precisión en las mediciones gravimétricas arrojando valores
incorrectos del rendimiento específico.

González-Quirós y Fernández-Álvarez (2016; 2021) utilizan el programa COMSOL
multiphysics para calcular la anomalía gravimétrica producida por un ensayo de bom-
beo. COMSOL es un programa comercial que resuelve las ecuaciones de flujo mediante
el método de elementos finitos. La metodología propuesta, les permitió utilizar un solo
código para modelar la forma del cono de descensos y su respuesta gravimétrica. Ade-
más, demostraron mediante un estudio sintético, la capacidad de la hidrogravimetría
para determinar las principales direcciones de anisotropía en la transmisividad de un
acuífero libre. Finalmente, Maina y Guadagnini (2018) demostraron, a partir de un
análisis de sensibilidad global, que el parámetro hidrológico que más impacta en la res-
puesta gravimétrica de un ensayo de bombeo es el rendimiento específico (Sy). Por otro
lado, estos autores indicaron que las conductividades hidráulicas horizontal y vertical
tienen una contribución limitada en la atracción gravimétrica producida del cono de
descensos.

Es importante mencionar, que todos los trabajos citados en esta Sección utilizan da-
tos sintéticos. Los resultados presentados en el presente Capítulo representan el primer
intento de ajustar un modelo hidrogravimétrico a datos reales de gravedad registrados
durante un ensayo de bombeo de larga duración. En la siguiente Sección se presentan
dos modelos simples de aplicar, uno analítico y otro discreto, para estimar la respuesta
gravimétrica de un ensayo de bombeo en un acuífero libre. Ambos modelos se basan
en la resolución del problema gravimétrico directo, es decir, estiman las variaciones de
la gravedad que produciría un ensayo de bombeo en el que se asumen conocidos los
parámetros hidráulicos del acuífero de interés. En primer lugar, los modelos estiman la
respuesta hidrológica de un acuífero libre a una extracción de agua a caudal constante
para obtener la geometría del cono de descensos. Luego, a partir de fórmulas analíticas
se obtiene la respuesta gravimétrica del cono de descensos.
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El desarrollo de los modelos propuestos en el presente Capítulo, permitirán analizar
la utilidad práctica de la metodología y las condiciones en las que debe realizarse el
ensayo de bombeo para generar una señal gravimétrica detectable por un gravímetro
en función de su sensibilidad. Además, los modelos propuestos pueden ser aplicados
en un esquema de inversión conjunta de datos hidrológicos y gravimétricos. Los datos
gravimétricos presentan la ventaja de ser sensibles a la distribución de masas de agua
durante el ensayo de bombeo y esto redundaría en una mejor estimación del almace-
namiento y drenaje diferido. Por lo tanto, la inversión conjunta de datos hidrológicos
y gravimétricos permitiría obtener información más confiable y datos robustos de las
propiedades hidráulicas del acuífero.

4.2. Modelos hidrogravimétricos
Cuando se bombea agua de un acuífero libre, la superficie freática toma la forma

de un cono, cuyas dimensiones, tanto en profundidad como en extensión longitudinal,
aumentan en función del tiempo de bombeo. El volumen del acuífero afectado por el
cono de descensos indica que el agua del espacio poroso fue drenada y reemplazada por
aire. Este proceso de drenaje genera un cambio de densidad en el medio, y por lo tanto,
una variación en la gravedad. Por lo tanto, para estimar la respuesta gravimétrica del
cono de descensos se deben determinar la geometría, evolución temporal y densidad del
cono. En tal sentido, la atracción gravimétrica del cono de descensos en la componente
vertical para un dado tiempo t, puede estimarse como:

gc(t) =
Ú Ú Ú

Vc(t)

Gzdm
d3 =

Ú Ú Ú
Vc(t)

GzρcdV
d3 , (4.1)

donde Vc(t) y ρc son el volumen al tiempo t y la densidad del cono, respectivamente, y
d es la distancia del punto de observación al elemento de masa dm = ρcdV .

Considerando que el volumen de agua drenado mediante el ensayo de bombeo es
proporcional al rendimiento específico del acuífero, la densidad del cono de descensos,
en una primera aproximación, puede expresarse como:

ρc = ρwSy, (4.2)

donde ρw es la densidad del agua y Sy es el rendimiento específico del acuífero, el cual se
define como la cantidad de agua que libera el medio, por unidad de volumen, cuando el
nivel freático experimenta un descenso unitario. Sy es un parámetro clave en el campo
de la hidrogeología ya que relaciona las variaciones del almacenamiento en un acuífero
libre con las fluctuaciones del nivel freático. Un análisis con mayor detalle del Sy se
brinda en el Capítulo 5. Debido a que en las primeras dos etapas del ensayo de bombeo
la liberación de agua está dominada por un mecanismo de descompresión y por el
drenaje diferido desde la zona no saturada (ver Sección 2.5.2), no debería considerarse
Sy como un parámetro invariante en el tiempo. Si no se considera el fenómeno del
drenaje diferido, se sobrestimaría la respuesta gravimétrica, ya que un error en el valor
del Sy se propaga directamente al efecto gravimétrico modelado.

Considerando que el flujo vertical proveniente de la zona no saturada varía ex-
ponencialmente con el tiempo en respuesta a los descensos de agua, los efectos del
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drenaje diferido durante un ensayo de bombeo pueden ser modelados del siguiente
modo (Moench 1997):

ρc(t) = ρwSy
è
1− e−tγ−1é (4.3)

donde γ−1 es un parámetro que describe el drenaje diferido de la zona no saturada
durante un ensayo de bombeo, denominado índice de retraso (Boulton 1970; Moench
1997). Los valores de γ se encuentran en el rango de 0.5 a 2 días (Rajesh et al. 2010).
Notar que valores de γ cercanos a cero indican un drenaje instantáneo desde la zona no
saturada. Cuando el drenaje diferido finaliza (t >> γ−1), la densidad ρc(t) es constante
y alcanza su valor máximo determinado por la Ec. (4.2).

En relación a la determinación de la geometría del cono de descensos y su evolución
temporal, numerosos modelos han sido desarrollados desde mediados del siglo XIX.
Uno de los modelos más simples que permite determinar la geometría del cono fue
desarrollado por Dupuit (1857). Este modelo considera que para un acuífero de espesor
E, isótropo, homogéneo, incompresible y de extensión lateral infinita, el flujo de agua
inducido por el bombeo solo es radial. En tal sentido, los pozos de bombeo y monitoreo
deben atravesar el acuífero en todo su espesor para evitar que se generen componentes
de flujo de agua en la dirección vertical. Bajo las hipótesis mencionadas, el modelo de
Dupuit permite estimar los descensos bajo un régimen estacionario o cuasi-estacionario
a cualquier distancia R al pozo de bombeo, a partir de los descensos medidos en un
pozo de monitoreo ubicado a una distancia ri (ver Fig. 4.1). La expresión del modelo
de Dupuit para un determinado tiempo t desde el inicio de la prueba hidráulica es la
siguiente:

h2
i (t)− h2(R, t) = Q

πK
ln (ri

R
), (4.4)

donde hi es el descenso medido en el pozo de monitoreo, Q es el caudal extraído, y K
es la conductividad hidráulica del acuífero.

Q
Superficie del terreno

Nivel estático inicial

Base del acuífero

E

hi

zi

ri

R

h(R,t)

Figura 4.1. Esquema del cono de descensos.

El modelo de Dupuit será utilizado para determinar la variación de la distancia
radial R, medida desde el eje del pozo de bombeo, para los descensos del nivel freático
dados entre el nivel estático inicial y la profundidad del nivel de agua medida en el
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pozo de bombeo. Con este fin, la Ec. (4.4) se expresa en términos de la profundidad
z del nivel freático medida desde la superficie del terreno, siendo positiva en sentido
descendiente. Considerando la distancia E entre la superficie del terreno y la base del
acuífero (ver Fig. 4.1), la Ec. (4.4) puede reescribirse como:

(E − zi(t))2 − (E − z(R, t))2 = Q

πK
ln(ri

R
), (4.5)

donde zi es la posición del nivel freático medida en un pozo monitor. Para obtener una
función que represente la geometría del cono de descensos en función del tiempo, se
despeja R de la Ec. (4.5) obteniéndose la siguiente expresión:

R(z, t) = α(t)e[−β(−z2+2Ez)], (4.6)
donde β = πK

Q
y α(t) = rie

[−β(z2
i (t)−2Ezi(t))] son parámetros del modelo. Es importante

remarcar que los parámetros α y β tienen un significado físico ya que dependen del
caudal (Q) y de las propiedades hidrogeológicas del acuífero (K y E). El parámetro β
es constante durante todo el ensayo de bombeo, mientras que α varía con el tiempo ya
que depende de la posición del nivel freático zi(t) observada en un pozo monitor. Notar
que cuando se utilizan los descensos observados en el pozo de bombeo, la distancia ri
es equivalente al radio del pozo.

La Ec. (4.6) representa la base teórica para el desarrollo de los modelos hidrogra-
vimétricos propuestos en el presente Capítulo, los cuales, estiman la respuesta gravi-
métrica del cono de descensos considerando que el gravímetro se encuentra cercano al
pozo de bombeo. Es importante remarcar que si solo se cuenta con un pozo para reali-
zar el ensayo de bombeo, los modelos se pueden implementar utilizando los descensos
medidos en este único pozo. La característica mencionada resulta importante, ya que
en ciertas circunstancias, los descensos solo son medidos en el pozo de bombeo debido
a los costos económicos que implica realizar más de una perforación.

4.2.1. Modelo discreto
En esta sección, se presenta un modelo discreto para estimar la anomalía gravimé-

trica producida por el ensayo de bombeo. En primer lugar, se utilizan los descensos
medidos (zi(t)) en un pozo de bombeo o monitor, el espesor del acuífero (E), el caudal
bombeado (Q), y la conductividad hidráulica (K) para estimar los parámetros α(t) y β
del modelo descripto por la Ec. (4.6) para modelar la geometría del cono de descensos
a un determinado tiempo t. Este procedimiento puede aplicarse para cualquier discre-
tización temporal, la cual dependerá del muestreo de los descensos observados durante
el ensayo de bombeo. Por regla general, la frecuencia de medición de los niveles de
agua se realizan bajo un esquema logarítmico. Luego de determinar la geometría del
cono utilizando la Ec. (4.6), el cono de descensos se discretiza en la dirección vertical
(z) mediante cilindros verticales de espesor ∆z entre la posición del nivel freático en
el pozo de bombeo (zpz) y el nivel estático inicial (z0) como se esquematiza en la Fig.
4.2. La respuesta gravimétrica del cono de descensos a un dado tiempo t es calculada
analíticamente como la suma de las atracciones gravimétricas de cada cilindro ∆gci
utilizando la siguiente expresión:
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∆g(t) =
NØ
i=1

∆gci =
NØ
i=1

2πρcG
5
∆z −

ñ
(zi + ∆z)2 +R2

ci
+
ñ
z2
i +R2

ci

6
, (4.7)

donde ∆gci es la atracción gravimétrica del cilindro i; Rci y zi son el radio y la distancia
desde el punto de observación al borde superior del cilindro i (ver Fig. 4.2), y N es la
cantidad de cilindros utilizados para discretizar el cono de descensos. Es importante
mencionar que el radio de los cilindros Rc se determina mediante la Ec. (4.6) y las
densidades se consideran iguales y se estiman aplicando la Ec. (4.3). Por simplicidad
se utilizará un espesor constante para los cilindros (∆z).

Q

zi

Rci

Δz

z0

zpb

Figura 4.2. Discretización del cono de descensos mediante cilin-
dros verticales. En la gráfica, se indican los parámetros requeridos
para estimar la atracción gravimétrica de un cilindro vertical (zi,
Rci y ∆z).

La aplicación del modelo discreto puede realizarse de la siguiente manera:

1. Definir los datos iniciales: el caudal bombeado (Q), la distancia desde la superficie
del terreno a la base del acuífero(E), conductividad hidráulica horizontal (K), el
rendimiento específico (Sy) y el índice de retaso γ;

2. Monitorear la profundidad del nivel freático, medido desde la superficie del te-
rreno, en los pozos de bombeo zpb(t) y monitor zpz(t);

3. Estimar los parámetros α(t) y β para obtener la geometría del cono al tiempo t;

4. Discretizar el cono de descensos mediante cilindros verticales de espesor ∆z;

5. Calcular ρc(t) con la Ec. (4.3) utilizando los parámetros Sy y γ;
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6. Calcular la atracción gravimétrica de cada cilindro vertical utilizando la Ec. (4.7);

7. Calcular la respuesta gravimétrica ∆g(t) del cono de descensos sumando las con-
tribuciones individuales de cada cilindro vertical ∆gci .

La Fig. 4.3 muestra un diagrama esquemático del procedimiento detallado para
estimar la respuesta gravimétrica del cono de descensos a partir de modelo discreto.
Este procedimiento debe realizarse para cada tiempo de medición t.

Parámetros 
del modelo:   
Q, K, E, Sy, ?

Descensos 
observados: 
zpb(t), zpz(t)

Calcular los 
parámetros:   

?(t), ?

Calcular  
?c(Sy, ?) 

Calcular ?g(t)

Discretizar el cono de 
descensos mediante cilindros 

verticales

Calcular la atracción 
gravimétrica de cada 
cilindro vertical ?gc(t)

Figura 4.3. Diagrama esquemático del proceso para calcular la
respuesta gravimétrica de un ensayo de bombeo utilizando el mo-
delo discreto.

4.2.2. Modelo analítico
En esta sección se linealiza el cono de descensos expresado en la Ec. (4.6) para

desarrollar un modelo analítico que estime la respuesta gravimétrica del ensayo de
bombeo, sin la necesidad de discretizar el cono en cilindros. La principal motivación
para este desarrollo, radica en que los modelos analíticos son de gran utilidad práctica
por su fácil implementación y proporcionan una descripción simplificada del fenómeno
de interés.

53



4.2. MODELOS HIDROGRAVIMÉTRICOS

Para la derivación del modelo analítico, se aproxima la Ec. (4.6) con un desarrollo
de Taylor de primer orden alrededor del punto zc(t) = z0+zpb(t)

2 , donde z0 es la posición
del nivel estático inicial y zpb(t) es la profundidad del nivel freático medida en el pozo
de bombeo para un determinado tiempo t. Como resultado, se obtiene la expresión de
un cono lineal:

R(z, t) = a(t) + b(t)(z − zc(t)), (4.8)
siendo:

a(t) = α(t)e[−β(−z2
c (t)+2Ezc(t))], (4.9)

b(t) = a(t)β(2zc(t)− 2E). (4.10)
La Ec. (4.8) permite aproximar el volumen equivalente del cono de descensos de manera
sencilla. Para estimar la respuesta gravimétrica del cono, se utiliza la expresión que
calcula la atracción gravimétrica de un disco de radio R y espesor dz (Leirião et al.
2009):

dgR = 2πGρc
A

1− z√
z2 +R2

B
dz. (4.11)

Luego, se integra la Ec. (4.11) en todo el espesor del cono, determinado por los puntos
zpb(t) y z0:

∆g =
Ú zpb

z0
dgR(z). (4.12)

Reemplazando las Ecs. (4.8) y (4.11) en (4.12), se obtiene una fórmula analítica cerrada
de la atracción gravimétrica de un cono de descensos:

∆g(t) = 2πGρc

z −
ñ
z(cz + d) + f

c
+ d

ln(2
√
c
ñ
z(cz + d) + f + 2cz + d)

2c 3
2

zpb(t)
z0

,

(4.13)
donde c = 1 + a2, d = −2a2zc(t) + 2ab, y f = a2z2

c (t) − 2abzc(t) + b2 son parámetros
auxiliares de la integración, calculados a partir de los parámetros del modelo analítico
a y b (Ecs. (4.9) y (4.10)).

Para aplicar el modelo analítico se implementa el siguiente procedimiento:

1. Definir los datos iniciales: la posición inicial del nivel freático (z0), el caudal bom-
beado (Q), la distancia desde la superficie del terreno a la base del acuífero(E), la
conductividad hidráulica (K), el rendimiento específico (Sy) y el índice de retraso
(γ);

2. Monitorear la profundidad del nivel freático, medido desde la superficie del te-
rreno, en los pozos de bombeo zpb(t) y monitor zpz(t);

3. Calcular la posición media del nivel freático, entre el nivel estático inicial y la
medición en el pozo de bombeo, para un dado tiempo t: zc(t) = z0+zpb(t)

2 ;

4. Calcular los parámetros a(t) y b(t) del cono linealizado usando las Ecs. (4.9) y
(4.10);

5. Calcular ρc(t) con la Ec. (4.3) utilizando los parámetros Sy y γ;
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6. Calcular ∆g(t) mediante la Ec. (4.13).

La Fig. 4.4 muestra un diagrama esquemático del procedimiento descripto en esta
Sección para estimar la respuesta gravimétrica del cono de descensos a partir del modelo
analítico. Este procedimiento debe realizarse para cada tiempo de medición t.

Parámetros del modelo:     
z0, Q, K, E, Sy, ?

Descensos 
observados: 
zpb(t), zpz(t)

Calcular            
zc(t) = (z0+zpb(t))/2

Calcular los 
parámetros:      

?(t), ?, a(t), b(t)

Calcular  
?c(Sy, ?) 

Calcular ?g(t)

Figura 4.4. Diagrama esquemático del proceso analítico para
calcular la respuesta gravimétrica de un ensayo de bombeo.

En la siguiente Sección se presenta el modelo de Damiata y Lee (2006), el cual será
utilizado junto a los modelos propuestos en la Sección 4.4, para estimar la respuesta
gravimétrica de un ensayo de bombeo teórico. Este análisis será de gran utilidad para
evaluar y validar los modelos propuestos.

4.3. Modelo de Damiata y Lee
En el trabajo de Damiata y Lee (2006) se utilizó el modelo de Neuman (1972) para

modelar la respuesta de la superficie freática por un bombeo de agua en un acuífero
libre, homogéneo, incompresible y radialmente isótropo con una extensión areal infinita
para un determinado tiempo t. Para estimar la respuesta gravimétrica del ensayo de
bombeo, se utiliza la fórmula de la atracción de un sólido de revolución sobre el pozo de
bombeo derivada por Damiata y Lee (2002). Considerando que el origen del sistema de
coordenadas adoptado por los autores se encuentra en la intersección del nivel estático
inicial (z0) y el eje del pozo de bombeo, donde la coordenada z es positiva para los
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puntos que se encuentren debajo de z0, la expresión para la respuesta gravimétrica de
la expansión del cono de descensos a un determinado tiempo t es:

∆g(r, t) = 4Gρc
Ú Rm(t)

rpb

K(ksup)ñ
(r + rÍ)2 + [Zsup(rÍ, t) + z0]2

rÍdrÍ−

−
Ú Rm(t)

rpb

K(kinf )ñ
(r + rÍ)2 + [Zinf (rÍ, t) + z0]2

rÍdrÍ, (4.14)

donde G es la contante de gravitación universal; ρc y Rm son la densidad y el radio
máximo o de influencia del cono de descensos, respectivamente; rpb es el radio del pozo
de bombeo; r es la distancia radial entre el eje del pozo de bombeo y la posición del
gravímetro; K(ksup) y K(kinf ) son las integrales elípticas completas de primera especie
para el borde superior e inferior del cono, respectivamente, cuyas expresiones son:

K(ki) =
Ú π

2

0

dθñ
1− k2

i sin2(θ)
, i = sup, inf, (4.15)

siendo ki el modulo de la integral elíptica dado por:

ki =
ó

4rrÍ

(r + rÍ)2 + [Zi(rÍ, t) + z0] , i = sup, inf, (4.16)

donde Zsup(rÍ, t) y Zinf (rÍ, t) describen las evoluciones de la superficies superior e infe-
rior del cono de descensos, respectivamente. Para el sistema de coordenadas adoptado
por los autores, se considera que Zsup(rÍ, t) = 0, mientras que Zinf (rÍ, t) describe los
descenso de la superficie freática a partir de un modelo, tales como los introducidos en
las Sección 2.5.3.

La Ec. (4.14) asume que la densidad (ρc) es independiente de la posición vertical.
Además, considera que las variaciones de ρc son constantes y radialmente simétricas
dentro del dominio del cono, ya que los descensos del nivel freático son causados por
el bombeo constante de agua. La densidad del cono es estimada como:

ρc = − Qtρw

2π
s Rm
rpb

rÍs(rÍ, t)drÍ
, (4.17)

donde ρw es la densidad del agua, Q es el caudal bombeado, t es el tiempo medido desde
el inicio del ensayo de bombeo y s son los descensos de la superficie freática medidos
desde el nivel estático inicial z0. Si el rendimiento específico del acuífero es conocido,
como alternativa, puede estimarse ρc mediante las Ecs. (4.2) y (4.3).

La integral de la Ec. (4.14) se realiza en la dirección radial, y debe resolverse me-
diante un método de integración numérico como el de Simpson (Shampine y Allen
1973). El límite superior de integración, definido como el radio de influencia del cono
de descenso, se determina con un algoritmo de búsqueda de raíces, por ej. el método de
Newton-Raphson (Press et al. 1992). En síntesis, el modelo de Damiata y Lee (2006)
estima la respuesta gravimétrica del cono de descensos mediante expresiones complejas
y métodos de integración numérica, lo cual resulta dificultoso desde un punto de vista
numérico, computacional y práctico.
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4.4. Validación
En esta Sección se comparan los modelos desarrollados en la Sección 4.2 con el

modelo de Damiata y Lee (2006). Para realizar este análisis, se utiliza como referencia
un ensayo de bombeo hipotético con una duración de 24 horas donde el gravímetro
se encuentra en el pozo de bombeo (r = rpb). Los parámetros hidráulicos (K y Sy)
utilizados corresponden a un acuífero libre con textura limo-arcillosa, similar al del
acuífero Pampeano en la Provincia de Buenos Aires. El espesor del acuífero es de 32 m
y el nivel freático inicial se asume a 13 m de profundidad. El caudal medio del ensayo
es de 7 m3 h−1. El pozo monitor se encuentra a una distancia de 5 m del pozo de
bombeo. Los descensos simulados fueron estimados por el modelo de Neuman (1972)
considerando que el drenaje de la zona no saturada es instantáneo, y por lo tanto, ρc
es constante durante todo el ensayo de bombeo (Ec. (4.3)). En la Tabla 4.1, se listan
los valores de los parámetros requeridos por los modelos analítico y discreto.

Parámetro Valor
K 10 m día−1

Sy 0.09
Q 7 m3 h−1

ri 5 m
z0 13 m
E 32 m

Tabla 4.1. Valores de los parámetros del ensayo de bombeo hi-
potético.

Las curvas que describen la atracción gravimétrica del cono de descensos estimadas
por los modelos analítico, discreto, y Damiata y Lee se muestran en la Fig. 4.5. Como
puede observarse, las tres curvas presentan características similares alcanzando valores
máximos de 10 a 12 nm s−2 al finalizar el ensayo. Es importante mencionar que se
lograron buenos ajustes en la parte central de las curvas. El error medio cuadrático
entre el modelo discreto y el de referencia es 5.6 × 10−2 nm s−2, mientras que para el
modelo analítico es 8.2×10−1 nm s−2. Los errores medios cuadráticos estimados de los
ajuste son comparables con el orden de magnitud de la precisión de los gravímetros
superconductores (0.1 nm s−2).

Los modelos propuestos logran buenos resultados ya que realizan un buen ajuste
de la curva teórica calculada por el modelo de referencia. En términos generales, la
principal ventaja de los modelos propuestos respecto al modelo de Damiata y Lee es
su sencillez y fácil implementación, pues están basados en fórmulas analíticas cerradas,
lo que conduce a una mayor eficiencia computacional. Esta eficiencia computacional es
importante cuando se implementan esquemas de inversión de datos geofísicos.

57



4.5. COMPARACIÓN DE LOS MODELOS CON DATOS GRAVIMÉTRICOS

−12

−10

−8

−6

−4

−2

 0

 100  1000  10000

∆
g
 (

n
m

 s
−

2
)

Tiempo (seg)

Damiata y Lee

Modelo Analítico

Modelo Numérico

Figura 4.5. Comparación entre los modelos analítico, discreto,
y de Damiata y Lee.

4.5. Comparación de los modelos con datos gravi-
métricos

Los modelos desarrollados en este Capítulo, fueron utilizados para simular la res-
puesta gravimétrica del ensayo de bombeo de larga duración realizado en mayo del
2017 en el predio del observatorio AGGO (ver Sección 2.5). Esto permitirá contrastar
los residuos gravimétricos del SG038 con los resultados estimados por los modelos pro-
puestos y analizar la factibilidad de su utilización práctica. Con este fin, se utilizaron
los residuos gravimétricos de Nivel 3 provistos con un muestreo horario, los cuales se
consideran que solo están afectados por las variaciones locales de las masas de agua.

Los parámetros hidráulicos requeridos por los modelos propuestos (K, Sy, γ, Q,
zpb, zpz) fueron estimados o medidos mediante el ensayo de bombeo realizado en AGGO
y presentado en la Sección 2.5. Como el modelo de Dupuit considera que el flujo de
agua es horizontal durante el bombeo de agua, se utiliza el valor de la conductividad
hidráulica radial (Kr). Los valores de los parámetros de los modelos hidrogravimétricos
se listan en la Tabla 4.2. Para el análisis se utilizaron los descensos medidos en el pozo
monitor zpz ya que no están afectados por efectos estructurales del pozo.

La Fig. 4.6 muestra la comparación entre los residuos gravimétricos de Nivel 3 y
las respuestas gravimétricas estimadas a partir de los modelos analítico y discreto. En
primer lugar, es importante mencionar que persisten componentes periódicas en los
residuos, por lo cual no se logra observar con claridad el efecto gravimétrico producido
por el ensayo de bombeo. Sin embargo, se observa que las tres curvas presentan ten-
dencias descendientes, donde los modelos analítico y discreto presentan una respuesta
gravimétrica de 13.6 y 11.4 nm s−2, respectivamente. Para poder validar de manera más
precisa, se debe continuar avanzando en las correcciones de los datos gravimétricos ya
que los efectos de las distintas fuentes periódicas no fueron removidos en su totalidad.
Como se mencionó en el Capítulo 3, todavía se está trabajando en la estandarización
de las técnicas de los productos provistos por el IGETS.

A pesar que los resultados no son del todo concluyentes, este ejemplo tiene el valor
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Parámetro Valor
K 7.2 m día−1

Sy 0.1
Q 6.1 m3 h−1

ri 0.05 m
z0 13.8 m
E 32 m
γ 0.2 día

Tabla 4.2. Parámetros de entrada para la implementación de los
modelos analítico y discreto.
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Figura 4.6. Comparación entre los residuos gravimétricos y los
modelos propuestos.

de ser el primer intento de ajustar con un modelo hidrogravimétrico los residuos gra-
vimétricos experimentales obtenidos durante un ensayo de bombeo. Además, visualiza
la importancia de la eficiencia de la remoción de los efectos gravimétricos detallados
en la Sección 3.3 en las series de gravedad para monitorear fenómenos hidrológicos
para escalas horaria a diaria. El progreso en estas correcciones, permitirá distinguir la
respuesta gravimétrica de un ensayo de bombeo y medir de forma directa fenómenos
hidrológicos de bajas amplitudes como la evapotranspiración.

No obstante, las condiciones hidrogeológicas y la tasa de caudal bombeado durante
el ensayo pueden analizarse y/o modificarse para generar una respuesta gravimétrica
del cono de descensos de mayor amplitud. Los modelos propuestos en esta Sección
permiten realizar un análisis paramétrico para evaluar los escenarios más propicios
para repetir eventualmente el ensayo de bombeo en AGGO. La variabilidad de los
parámetros a analizar son el nivel estático inicial del nivel freático (z0) y el caudal
bombeado (Q). Debido a su simplicidad, se utilizará el modelo analítico para realizar
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un análisis paramétrico sobre las variables mencionadas.
En el primer caso de estudio, se mantienen constante los valores de las propiedades

hidráulicas del acuífero Pampeano y el caudalQ= 6.1 m3 h−1. Los valores seleccionados
para la posición inicial del nivel freático son: 5, 10 y 15 m. Los resultados del presente
análisis pueden observarse en la Fig. (4.7), donde se incluye la curva correspondiente al
caso real (z0 = 13.8 m). Como era esperable, la magnitud de la respuesta gravimétrica
aumenta cuando la superficie freática es más somera.
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Figura 4.7. Atracción gravimétrica del cono de descensos en
función de la posición del nivel estático inicial z0.

En segundo lugar, se varían los valores de Q, manteniendo los valores de los pa-
rámetros originales del test hidráulico. La Fig. (4.8) muestra los resultados obtenidos
para valores de Q igual a 5, 6.1, 10 y 15 m3 h−1. El valor máximo de Q analizado se
seleccionó en función de la potencia de las bombas sumergibles comerciales, y el caudal
permitido para asegurar una columna de agua en el pozo de bombeo. El análisis reali-
zado sugiere que podrían utilizarse bombas de mayor potencia para repetir el ensayo
de bombeo en el sitio de estudio y obtener un mayor efecto gravimétrico.

A partir de este simple análisis paramétrico, se concluye que de repetirse el ex-
perimento sería conveniente realizarlo en condiciones hidrológicas más húmeda para
que z0 sea más pequeño y utilizar una bomba con mayor potencia para aumentar Q.
Esto generaría una señal con una mayor amplitud, que podría identificarse con mayor
claridad en los residuos del gravímetros superconductor SG038.
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función del caudal extraído (Q).

4.6. Conclusiones
En el presenta Capítulo se proponen dos modelos sencillos para aproximar la res-

puesta gravimétrica producida por un ensayo de bombeo en un acuífero libre. Uno
de los modelos resuelve este problema discretizando el cono de descensos mediante ci-
lindros verticales, mientras que el otro modelo posee una expresión analítica cerrada.
Ambos modelos se basan en la fórmula de Dupuit (Ec. (4.4)) para describir la forma
del cono de descensos asumiendo conocidos los parámetros hidráulicos del acuífero. Los
parámetros requeridos para implementar los modelos son el caudal medio bombeado
durante el ensayo de bombeo (Q), la conductividad hidráulica del acuífero (K), la den-
sidad del cono (ρc), el nivel estático inicial de la superficie freática (z0) y los descensos
observados en un pozo monitor o de bombeo. Ambos modelos fueron validados con
datos sintéticos estimados mediante un modelo de referencia propuesto por Damiata y
Lee (2006).

Los modelos derivados en este Capítulo analizan la respuesta gravimétrica produ-
cida por el ensayo de bombeo de larga duración realizado en el observatorio AGGO,
permitiendo comparar por primera vez los modelos propuestos con residuos gravimétri-
cos reales. Desafortunadamente, no se logra observar con claridad el efecto gravimétrico
del cono de descensos en los residuos de Nivel 3 obtenidos del SG038 a causa de dos
factores. Por un lado, como se observa en la Fig. 4.6 y a pesar del riguroso tratamiento
de la señal gravimétrica descripto en la Sección 3.3, no fueron eliminados completa-
mente efectos periódicos no hidrológicos en los datos de gravedad. Como consecuencia,
las aplicaciones hidrogravimétricas de los residuos utilizados en el presente trabajo son
limitadas para monitorear procesos hidrológicos a escala horaria. Por otro lado, la mag-
nitud de la respuesta gravimétrica del ensayo de bombeo es baja ya que las dimensiones
del cono son pequeñas debido a las propiedades hidrológicas del acuífero Pampeano, y
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al caudal bombeado. Por último, los modelos propuesto son utilizados en un análisis
paramétrico para definir las condiciones óptimas en las que debe realizarse un ensayo
de bombeo para amplificar la señal gravimétrica y de este modo poder ser observado
con mayor claridad en los residuos del gravímetro superconductor SG038.

A partir de los resultados obtenidos en el presente Capítulo, se concluye que los
modelos presentados pueden ser utilizados para predecir la respuesta gravimétrica pro-
ducida por un ensayo de bombeo. En tal sentido, son modelos útiles para diseñar
campañas gravimétricas con el fin de detectar el efecto en la gravedad de un ensayo de
bombeo y estimar parámetros hidráulicos de un acuífero libre. Los modelos propuestos
tienen el potencial de ser implementados en un esquema de inversión conjunta de datos
hidrológicos y gravimétricos ya que se basan en la utilización de fórmulas analíticas
beneficiando el costo computacional de este procedimiento. Los resultados del presente
Capítulo, fueron presentados en la XXIX Reunión Científica de la Asociación Argenti-
na de Geofísicos y Geodestas (AAGG) realizada en el año 2021 (Pendiuk y Guarracino
2021).
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Capítulo 5

Estimación del almacenamiento

El rendimiento específico es un parámetro de interés para la gestión sustentable de
acuíferos libres, ya que relaciona las fluctuaciones del nivel freático con las variaciones
en el almacenamiento del acuífero, impactado en el suministro de agua. No obstante, la
estimación del rendimiento específico sigue siendo un desafío debido a limitaciones tanto
teóricas como metodológicas. En este Capítulo, se presenta una nueva técnica para
estimar el rendimiento específico a partir de los datos del gravímetro superconductor
SG038. La metodología propuesta se basa en un modelo hidrogravimétrico que estima
la respuesta gravimétrica debido a pérdidas y ganancias de masas de agua en el perfil
del suelo, utilizando datos de precipitaciones, nivel freático y temperatura del aire.

5.1. Introducción
El rendimiento específico (Sy) es un parámetro de gran interés para la hidrología

y el desarrollo de planes sustentables de manejo de agua, ya que permite cuantificar
la cantidad de agua disponible en un acuífero libre. Las aplicaciones hidrológicas de
este parámetro incluyen el análisis de las variaciones de las reservas de agua, drenaje
en los suelos destinados para cultivo y el modelado de aguas subterráneas, entre otras
(Dettmann y Bechtold 2016; Chinnasamya et al. 2018; Gribovszk 2018; Seraphine et
al. 2018). Desde un punto de vista hidrológico, el Sy es un concepto relativamente
simple, pero su definición formal resulta ser un tanto compleja. Freeze y Cherry (1979)
lo definen como el volumen de agua que un acuífero drena libremente o por gravedad,
por unidad de área y por unidad de descenso unitario del nivel freático. El valor del Sy
es siempre menor al de la porosidad, ya que una fracción del agua es retenida dentro
de los poros por fuerzas capilares y moleculares. Algunos autores expresan el Sy como
(Meinzer 1923; Healy and Cook 2002; Crosbie et al. 2005):

Sy = φ− Sr, (5.1)

donde φ es la porosidad y Sr es la retención específica, la cual, puede definirse como el
volumen de agua, por unidad de volumen retenida en el medio poroso luego del drenaje
gravitacional. En distintos campos de la ciencia, como la hidrología y agronomía, la
retención específica es usualmente llamada capacidad de campo (Gribovzky 2018). La
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definición anterior del Sy es válida cuando el drenaje desde la zona no saturada es
instantáneo y completo en todos los puntos por encima del nivel freático (Healy y Cook
2002; Dietrich et al. 2018). Notar que Sy definido por la Ec. (5.1) es un parámetro de
valor constante, también conocido como porosidad drenable (Sophocleous 1985).

Una definición más compleja del rendimiento específico Sy, que considera la pro-
fundidad del nivel freático y la dependencia temporal de este parámetro, es propuesta
por Bear (1972). Según este autor, Sy se define como la cantidad promedio de agua
por unidad de volumen de suelo drenado desde una columna de suelo que se extiende
desde la posición del nivel freático hasta la superficie del suelo, por unidad de descenso
de agua. Basado en esta definición, el rendimiento específico puede definirse mediante
la siguiente ecuación:

Sy = 1
∆z

Ú ztop

z0
[θ(z, t1)− θ(z, t2)]dz, t1 < t < t2 (5.2)

donde θ(z, t) es el contenido volumétrico de agua al tiempo t y profundidad z; ∆z =
z2 − z1 es el cambio en la posición del nivel freático entre los tiempos t1 y t2; z0 es la
base del acuífero y ztop es la posición de la superficie del suelo.

Notar que Sy definido por la Ec. (5.2) no es una propiedad intrínseca del medio
poroso. Este parámetro depende de la posición del nivel freático, el proceso de drenaje,
del tipo de suelo, y el estado inicial del contenido de humedad del suelo. Considerando
el proceso de drenaje, el Sy estimado por la Ec. (5.2) es también llamado rendimiento
específico aparente (Crosbie et al. 2005; Loheide et al. 2005). Notar que cuando el nivel
freático se encuentra lo suficientemente profundo y el proceso de drenaje cesa, la Ec.
(5.2) es equivalente a la Ec. (5.1) (Lv et al. 2020). Para evitar la dependencia temporal
de Sy, Duke (1972) asume que los perfiles de suelo inicial y final se encuentran en
equilibrio hidrostático por encima del nivel freático.

A pesar de los avances realizados en la últimas décadas en esta materia, la estima-
ción del rendimiento específico continua siendo un desafío debido a los diferentes valores
que se obtienen según la metodología empleada, y la escala de tiempo involucrada para
su determinación (Healy y Cook 2002). Numerosos trabajos reportan valores inconsis-
tentes de Sy para un mismo tipo de suelo utilizando diferentes técnicas (por ej. Lv et al.
2020). Por lo tanto, el valor del Sy calculado bajo una condición de suelo y técnica en
particular, debe ser cuidadosamente utilizado en diferentes escenarios ya que se podría
llegar a resultados no fidedignos (Duke 1972).

Estimaciones de Sy pueden obtenerse a partir de métodos de laboratorio o de campo.
Las técnicas de laboratorio suelen involucrar experimentos de drenaje de una colum-
na de suelo, determinaciones de las curvas del contenido de agua, y el análisis de la
distribución de tamaño de grano utilizando diferente ecuaciones de regresión (Neuman
1987; Song y Chen 2010). Los métodos de laboratorio suelen proveer valores más altos
de Sy que las técnicas de campo, ya que drenan completamente las muestras de suelo.
Además, las técnicas de laboratorio son representativas a escala de campo ( 10−4 - 1
m), y no es usualmente recomendable utilizar los valores de Sy derivados a partir de
estas técnicas para analizar la recarga de acuíferos.

Los métodos de campo incluyen los ensayos en acuíferos (por ej. ensayos de bombeo
y mediciones puntuales de permeabilidad), balances hidrológicos, y técnica geofísicas,
entre otros (Neuman 1987; Frohlich y Kelly 1988; Nachabe 2002; Maréchal et al. 2006;
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Pool 2008; Boucher et al. 2009; Dietrich et al. 2018). El ensayo de bombeo a caudal
constante es una técnica estándar para determinar la transmisividad y almacenamien-
to de los acuíferos. Las estimaciones de Sy mediante esta técnica suelen depender de
la duración del test o las características constructivas de los pozos (Wu et al. 2005;
Moench 2008). Como consecuencia, las determinaciones del Sy tienen una incertidum-
bre asociada en el rango entre 0.005 y 0.038 (Heidari y Moench 1997). No obstante, los
ensayos de bombeo se consideran los métodos más confiables para estimar Sy a escala
de campo (Trabucchi et al. 2018).

Generalmente, las técnicas geofísicas no son invasivas y brindan información cuan-
titativa acerca de los parámetros hidráulicos o procesos subterráneos, tales como el
drenaje y la imbibición (Rubin y Hubbard 2005). En particular, los sondeos de reso-
nancia magnética, las tomografías de resistividad eléctrica y las técnicas gravimétricas
han sido utilizadas para estimar el rendimineto específico (Gehman et al. 2009; Pool
2008; Boucher et al. 2009; Dietrich et al. 2018).

El sondeo de resonancia magnética (MRS, por sus siglas en inglés) es una herra-
mienta promisoria para monitorear las fluctuaciones del nivel freático, y para estimar
la transmisividad y el coeficiente de almacenamiento de acuíferos someros (Descloitres
et al. 2008; Vouillamoz et al. 2008). Algunos trabajos utilizan esta técnica para estimar
Sy (Boucher et al. 2009; Vouillamoz et al. 2012), pero estos estudios concluyen que la
MRS estima la porosidad efectiva en lugar de Sy. La tomografía de resistividad eléc-
trica (ERT, por sus siglas en inglés) permite determinar heterogeneidades y zonas de
recarga, entre otras aplicaciones. Recientemente, Dietrich et al. (2018) proponen una
novedosa estrategia para calcular Sy mediante ERT mostrando como este parámetro
varía en tiempo y espacio.

Los métodos gravimétricos provén una medida directa de las variaciones del almace-
namiento del agua, integrando fenómenos en un rango de escalas locales a continentales.
Estos métodos han sido utilizados exitosamente para estudiar las variaciones locales
del almacenamiento del agua (Naujoks et al. 2008; Creutzfeldt et al. 2010; Pfeffer et
al. 2013; Hector et al. 2013; Piccolroaz et al. 2015) y para la calibración de modelos
hidrológicos (Krause et al. 2009; Naujoks et al. 2010; Christiansen et al. 2011). Además,
pueden utilizarse para estimar Sy ya que este parámetro relaciona las fluctuaciones del
nivel freático con las variaciones del almacenamiento de acuíferos libres. Montgomery
(1971) realizó una de las primeras estimaciones de Sy a partir de la correlación entre
las variaciones de gravedad observada y las fluctuaciones del nivel freático. Luego, el
rendimiento específico fue estimado mediante datos de gravedad registrados por graví-
metros relativos de masa resorte (Pool and Eychaner 1995; Howle et al. 2003; Gehman
et al. 2009; Seraphine et al. 2018) y gravímetros absolutos (Jacob et al. 2009; Pfeffer et
al. 2011; Hector et al. 2013, Chen et al. 2018). Wilson et al. (2012) realizaron la primera
estimación de Sy a partir de datos de un gravímetro superconductor. Es importante re-
marcar que Wilson y colaboradores utilizan la metodología propuesta por Montgomery
para estimar Sy, por lo cual, los residuos gravimétricos que utilizaron están afectados
por las variaciones del almacenamiento en la zona no saturada.

Una forma de estimar Sy es mediante un análisis de regresión entre las fluctuaciones
del nivel freático y las variaciones locales de gravedad (Pool 2008). Este análisis suele
proveer valores poco realistas del Sy debido a la influencia de la zona no saturada sobre
la gravedad. Por lo tanto, los procesos hidrológicos que tienen lugar en esta región del
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suelo deben ser identificados para calcular su respuesta gravimétrica y removerla del
análisis de regresión tal como señalan Pool (2008) y Creutzfeldt et al. (2010).

En este contexto general, el principal objetivo de este Capítulo es el de desarrollar
una nueva metodología para estimar el Sy utilizando datos del gravímetro supercon-
ductor SG038 instalado en AGGO. La metodología propuesta se utiliza para estimar
el rendimiento específico del acuífero Pampeano en la provincia de Buenos Aires (Ar-
gentina) lo que también constituye, un aporte al conocimiento hidrológico del acuífero.

En la siguiente sección, se presentará la metodología propuesta para estimar Sy a
partir de los datos del gravímetro superconductor. Las diferentes contribuciones hi-
drológicas a las variaciones locales de gravedad se modelan de manera independiente
utilizando datos de lluvia, nivel de agua subterránea, y temperatura del aire registra-
dos en AGGO. Las variaciones temporales de gravedad generadas a partir de los datos
hidrometeorológicos se comparan con los residuos gravimétricos obtenidos del gravíme-
tro SG038. Finalmente, el valor del rendimiento específico se estima por un proceso de
inversión y se compara con el valor obtenido mediante el ensayo de bombeo presentado
en la Sección 2.5.

5.2. Modelo teórico
Los acuíferos libres almacenan el agua en el espacio poral que se genera entre los

granos de la roca. Cuando los niveles de agua descienden, una cierta cantidad de agua es
drenada fuera del espacio poral y es reemplazada por aire. La cantidad de agua drenada
por gravedad está directamente relacionada con el valor del rendimiento específico del
acuífero libre. Por lo tanto, las variaciones del almacenamiento del acuífero dependen
de las fluctuaciones del nivel freático y Sy. Desde un punto de vista gravimétrico, las
variaciones del almacenamiento del acuífero generan una redistribución de masa de
agua que afecta la gravedad local. Estos cambios en la gravedad pueden ser medidos
por el gravímetro superconductor, y ser utilizados para determinar Sy.

La Fig. 5.1 muestra una sección esquemática del acuífero, el pozo de monitoreo y
el gravímetro superconductor (GS). El flujo de agua en áreas con topografía plana,
como en la provincia de Buenos Aires, es predominantemente vertical debido a la
escasa pendiente topográfica (<0.1%). En base a ello, la principal hipótesis del modelo
propuesto es que el agua subterránea solo se mueve en la dirección vertical z y el nivel
freático es horizontal. Se asume que el drenaje por el descenso del nivel freático ∆z,
tiene lugar entre dos perfiles de humedad estacionarios en un suelo homogéneo (ver
Fig. 5.2a). Bajo las hipótesis enunciadas, el rendimiento específico definido por la Ec.
(5.2) es constante y puede ser considerado como un parámetro representativo de las
condiciones medias del sitio de estudio. Notar que las curvas del contenido de agua en
la Fig. 5.2a tienen la misma forma, donde θ(t1) y θ(t2) representan el contenido de agua
en equilibrio inicial y final luego de un descenso del nivel freático ∆z, respectivamente.
El área sombreada en la Fig. 5.2a representa la cantidad de agua por unidad de área
que es liberada por el medio debido al descenso del nivel freático, y puede ser calculado
como Sy∆z.

Sin embargo, la condición de equilibrio hidrostático entre dos perfiles de humedad se
pierde a causa de los eventos de infiltración y evapotranspiración. A modo de ejemplo,
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Figura 5.1. Sección esquemática del acuífero Pampeano, el pozo
monitor (PM), y del gravímetro superconductor (GS), donde z es
la coordenada vertical.

en la Fig. 5.2b se muestran los perfiles de humedad del suelo antes (θ(t1)) y después
(θ(t2)) de un evento de lluvia. El agua precipitada durante una lluvia infiltra en el suelo
aumentando los niveles del contenido de humedad en las capas más superficiales (Fig.
5.2b). El área sombreada representa el volumen de agua de lluvia infiltrado dentro del
perfil de suelo por unidad de área. Si el contenido de humedad supera el valor de la
capacidad de campo debido a la infiltración, el exceso de agua drena por gravedad.

Para estimar el efecto gravimétrico de las variaciones del contenido de agua en el
perfil de suelo, se considera que la contribución gravimétrica de una capa infinita de
Bouguer, de espesor diferencial dz y densidad ρ(z, t) (Telford et al. 1992):

dg(z, t) = 2πGρ(z, t)dz, (5.3)
donde G = 6.67 ×10−11m3kg−1s−2 es la constante de gravitación universal. Notar que
ρ depende de la densidad de la matriz sólida y del contenido de humedad del suelo
θ(z, t), y puede modelarse como:

ρ(z, t) = (1− φ)ρm + θ(z, t)ρw, (5.4)
donde φ es la porosidad del medio, ρm y ρw son las densidades de la matriz sólida y
del agua, respectivamente.

La atracción gravimétrica del perfil de suelo (z0 < z < ztop) al tiempo t, puede ser
estimada a partir de las Ec.(5.3) y (5.4):

g(t) = 2πG
Ú ztop

z0
[(1− φ)ρm + θ(z, t)ρw]dz. (5.5)

Luego, las variaciones de la gravedad debido al descenso del nivel freático (∆z)
entre los tiempos t2 y t1 puede ser calculado como:

∆ggw = g(t2)− g(t1) = 2πGρw
Ú ztop

z0
[(θ(z, t2)− θ(z, t1)]dz. (5.6)
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Figura 5.2. Curvas de contenido de humedad θ para diferentes
condiciones del suelo, donde θr y θs son el contenido de hume-
dad residual y saturado, respectivamente, y z es la profundidad
medida desde la superficie del terreno. a) curvas de contenido de
humedad inicial θ(t1) y final θ(t2) bajo condiciones de equilibrio
antes y después de un descenso del nivel freático (∆z); b) curvas
de contenido de humedad inicial θ(t1) y final θ(t2) antes y después
de un evento de lluvia.

Finalmente, al combinar las Ecs. (5.2) y (5.6) se obtiene una expresión de las va-
riaciones de la gravedad en términos de Sy:

∆ggw = 2πGρwSy∆z. (5.7)

Notar que la Ec. (5.7) es válida para variaciones de gravedad entre dos perfiles
de humedad estacionarios. Sin embargo, cerca de la superficie del perfil de suelo, el
almacenamiento del agua puede variar debido a la infiltración del agua de lluvia (ver
Fig. 5.2b) o por la evapotranspiración, dejando de ser válida la Ec. (5.7).

Para estimar la influencia de la evapotranspiración y de la lluvia sobre la gravedad,
se utiliza el siguiente modelo empírico propuesto por Crossley et al (1998):

∆gr(t) = 2πGρwr(tr)f(t), t > tr, (5.8)

donde ∆gr es el efecto gravimétrico de la redistribución de masas de agua producida
por un evento de lluvia, la infiltración y la evapotranspiración, r(tr) es la lluvia al
tiempo tr, y f(t) es una función que representa la acumulación y la variación de agua
debido a la infiltración y a la evapotranspiración, cuya expresión es la siguiente:

f(t) = (1− e−(t−tr)/τ1)e−(t−tr)/τ2 , (5.9)

donde τ1 y τ2 son parámetros temporales de recarga y descarga, respectivamente. El
parámetro τ1 describe la acumulación de agua en el suelo, mientras que τ2 representa
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la descarga de agua debido a la evapotranspiración. Este modelo asume que no hay
pérdida directa de agua por escorrentía superficial ya que el agua precipitada evapora o
infiltra en el perfil de suelo. De acuerdo con Neumeyer (2010), los parámetros tempora-
les deben adaptarse empíricamente dependiendo de las características hidrogeológicas
del sitio de estudio y sus alrededores. Por otra parte, Mouyen et al. (2013) concluye
que el modelo descripto por la Ec. (5.8) resulta adecuado para una serie temporal
gravimétrica continua.

A partir de la Ec. (5.8), las variaciones de la gravedad causadas por efectos hidro-
lógicos en la zona no saturada (∆gZNS), en el intervalo de tiempo ∆t = t2 − t1, puede
ser modelado como:

∆gZNS = ∆gr(t2)−∆gr(t1) = 2πGρwr(tr)[f(t2)− f(t1)]. (5.10)

Considerando que no hay deformación del medio poroso a causa las variaciones
del almacenamiento del agua, los residuos gravimétricos medidos por el gravímetro
superconductor ∆gGS pueden expresarse como:

∆gGS = ∆gZNS + ∆ggw. (5.11)
Finalmente, el modelo hidrogravimétrico para estimar los residuos se obtienen al

sustituir la Ec. (5.7) y (5.10) en la Ec. (5.11):

∆gGS = 2πGρw{Sy(∆z) + r(tr)[f(t2)− f(t1)]}. (5.12)

La Ec. (5.12) modela la atracción gravimétrica debido a las variaciones del almace-
namiento en todo el perfil de suelo. El modelo hidrogravimétrico propuesto depende de
datos del del nivel freático y de precipitaciones, y de tres parámetros del modelo: Sy,
τ1 y τ2. Luego, la metodología propuesta para estimar Sy está basada en la inversión
de datos de los residuos del gravímetro superconductor SG038. Notar que la Ec. (5.12)
está definida para un evento simple de lluvia, pero puede ser adaptado fácilmente a una
secuencia de eventos al calcular la suma de las respuestas gravimétricas individuales
de ellas.

5.3. Parámetros del modelo
En esta Sección, se estiman los parámetros del modelo (Sy, τ1, τ2) mediante un

proceso de inversión de los residuos gravimétricos. El parámetro temporal de la recarga
τ1, depende de la capacidad de campo del suelo y se lo asume constante para todo el
período de interés (Harnisch y Harnisch 2006; Mouyen et al. 2013; Carbone et al. 2019).
El parámetro temporal τ2 representa la pérdida de la masa de agua, principalmente por
la evapotranspiración. En este trabajo, se asume que τ2 depende de la temperatura del
aire ya que es uno de los mecanismos principales que controlan a la evapotranspiración.

Harnisch y Harnisch (2002) definen tres rangos para la temperatura diaria del aire
con diferentes valores de τ2. En cambio, en el presente trabajo se propone que τ2
varíe como una función continua de la temperatura diaria del aire. A partir de un
análisis de sensibilidad de la Ec. (5.9), se observa que mientras más bajos sean los
valores de τ2, mayor es la tasa de recuperación de los residuos gravimétricos luego de
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un evento de lluvia. Como resultado del análisis de sensibilidad, se propone que el
parámetro temporal τ2 decrece con la temperatura, ya que un descenso de esta variable
meteorológica está acompañado de una reducción en la tasa de la evapotranspiración,
y por lo tanto, los residuos recuperan lentamente su valor inicial. Basados en esta
observación, se propone la siguiente parametrización de τ2:

τ2 = a

T (t) , (5.13)

donde a es un parámetro del ajuste y T (t) es la temperatura media diaria del aire. Para
obtener una expresión de T (t), la serie temporal de la temperatura del aire registrada
por la estación meteorológica de AGGO es ajustada mediante la siguiente función
sinusoidal:

T (t) = A sen [(t+B)2π/365] + C, (5.14)
donde A, B, C son parámetros del ajuste. La Fig. 5.3 muestra los datos de temperatura
(Mikolaj et al. 2019) y T (t) ajustada por el método de mínimos cuadrados no lineales
de Marquardt-Levenberg (Marquardt 1963). Los valores ajustados de A, B y C (ver
Eq. (5.14) ) son 5.9 ◦C, 167.86 días y 17.9 ◦C, respectivamente
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Figura 5.3. Valores medios diarios de la temperatura del aire Td
registrada en AGGO para el período comprendido entre el 5 de
abril del 2017 al 31 de mayo del 2018 y la función de temperatura
propuesta T (t).

Para aplicar la metodología propuesta, deben ser estimados tres parámetros inva-
riantes en el tiempo: Sy, τ1 y a (parámetro relacionado a τ2 a través de la Ec. (5.13)).
Estos parámetros son obtenidos a través de un procedimiento de optimización que
compara los residuos simulados (Ec. (5.12)) con los residuos gravimétricos del Nivel 3
obtenidos del SG038 de AGGO. La función objetivo (ObjF ) a ser minimizada durante
el procedimiento de optimización se define como:

ObjF (Sy, a, τ1) =

öõõô NØ
i=1

(∆giobs −∆giGS)
N

, (5.15)
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donde ∆giobs y ∆giGS son los residuos observados y simulados al tiempo t = i, res-
pectivamente, y N representa el número total de observaciones. La función objetivo
se minimiza utilizando del método de búsqueda exhaustiva (Sen y Stoffa 2013). Este
método puede ser computacionalmente costoso pero tiene la ventaja de que siempre
encuentra la solución al problema, si es que esta existe. Es por ello que se lo suele
usar para probar teoremas o para hallar soluciones de referencias para evaluar otros
algoritmos. La precisión con la que se estiman los parámetros está dada por el intervalo
de discretización de los parámetros, el cual puede hacerse tan pequeña como se quiera
o pueda.

5.4. Datos
Para este estudio, se seleccionó un período aproximado de un año de datos (del día

8 de abril de 2017 al día 31 de mayo de 2018) con una resolución temporal horaria.
El lapso de tiempo seleccionado, corresponde al período más extenso de los residuos
gravimétricos de Nivel 3 sin faltante de datos. La metodología descripta en las seccio-
nes previas fue aplicada a datos hidrometeorológicos y gravimétricos descriptos en los
Capítulos 2 y 3 para estimar el rendimiento específico del acuífero Pampeano.

Con respecto a los datos hidrometeorológicos, se utilizaron los datos de precipitación
de Nivel 3, temperatura del aire registradas por un sensor CS215 instalado en AGGO,
y del nivel freático de Nivel 2. Los datos de precipitación y posición del nivel freático
se muestran en la Fig. 5.4. Estos datos exhiben distintos períodos húmedos y secos que
corresponden al invierno y verano, respectivamente.

La Fig. 5.5 muestran los residuos gravimétricos de Nivel 3 (∆gobs) obtenidos en
el período de interés, los cuales serán comparados con los residuos calculados con la
metodología propuesta para estimar el Sy. Los residuos de Nivel 3, muestran un com-
portamiento estacional, con una amplitud de 100 nm s−2 aproximadamente.

5.5. Resultados
El modelo hidrogravimétrico presentado en la Sección 5.2 depende de tres paráme-

tros independientes: Sy, τ1 y a. Los valores de estos parámetros se estiman a partir de
un ajuste óptimo entre los residuos gravimétricos simulados ∆gGS y observados ∆gobs.
Para minimizar la función objetivo ObjF (Ec. (5.15)), se utiliza el método de búsqueda
exhaustiva por lo que resulta necesario establecer rangos de variación para cada uno de
los parámetros. Los rangos iniciales de búsqueda son de 1-24 h para τ1, 2400-48000 ◦C
h para a, y 0.01-0.20 par Sy, con incrementos de 1 h, 240 ◦C h y 0.005, respectivamente.
El conjunto de valores óptimos se obtiene a partir del proceso de inversión y se listan
en la Tabla 5.1.

La raíz del error medio cuadrático del ajuste es 7.94 nm s−2, siendo 0.96 el coefi-
ciente de correlación entre ∆gobs y ∆gGS. Estos valores estadísticos muestran un buen
desempeño general del modelo propuesto. De acuerdo con la Ec. (5.13) y el valor óp-
timo de a, el parámetro temporal τ2 toma valores entre 1111.6 y 2201.8 h para todo
el período analizado. Los valores máximos y mínimos de τ2 están relacionados con el
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Figura 5.4. Series temporales horarias de la precipitación (P ) y
las variaciones del nivel freático (gw1); el primer registro corres-
ponde al día 8 de abril del 2017 a las 00:00 h.
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Figura 5.5. Residuos gravimétricos obtenidos del gravímetro su-
perconductor SG038; el primer registro corresponde al día 8 de
abril del 2017 a las 00:00 h.
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Parámetros (unidades) Valores estimados
Sy 0.11

a (◦C h) 26400
τ1 1

Tabla 5.1. Estimación de los parámetros del modelo propuesto
mediante el método de búsqueda exhaustiva.

invierno y el verano, respectivamente. Las Fig. 5.6a y 5.6b muestran de manera des-
acoplada los efectos gravimétricos de la zona no saturada (∆gZNS) y de las variaciones
del almacenamiento del acuífero Pampeano (∆ggw), respectivamente, calculados con
las Ecs. (5.7) y (5.10) y los valores listados en la Tabla 5.1.
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Figura 5.6. a) Respuesta gravimétrica de la ZNS debido a las
precipitaciones, infiltración y la evapotranspiración; b) respuesta
gravimétricas debido a las fluctuaciones del nivel freático.

Los efectos hidrológicos locales de corto plazo sobre los residuos de gravedad son
representados principalmente por ∆gZNS, mientras que ∆ggw muestra un patrón dis-
tintivo estacional con una amplitud aproximada de 41 nm s−2.

La Fig. 5.7 muestra el ajuste determinado entre los valores observados (∆gobs) y los
simulados (∆gGS). Como puede observarse en la figura, el modelo hidrogravimétrico de-
finido por la Ec. (5.12) reproduce razonablemente bien las principales características de
los residuos gravimétricos de Nivel 3. En particular, la dinámica de los términos de baja
frecuencia están bien representados, indicando que el modelo captura las variaciones
estacionales del almacenamiento de agua en la zona de estudio.

El valor estimado del rendimiento específico para el acuífero Pampeano, Sy = 0.11,
es similar a los valores calculados a partir del ensayo de bombeo realizado en AGGO
con los modelos de Moench (Sy = 0.95), y Mathias y Butler (Sy = 0.10) (Sección 2.5).
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Figura 5.7. Ajuste obtenido entre los residuos gravimétricos ob-
servados (∆gobs) y calculados por el modelo hidrogravimétrico
(∆gSG).

Además, el resultado obtenido con el modelo hidrogravimétrico propuesto, es consis-
tente con estimaciones previas del Sy del acuífero Pampeano, que se encuentran en el
rango de 0.09 a 0.13. Estas estimaciones fueron realizadas por otros estudios utilizan-
do los productos de la misión satelital GRACE (Guarracino et al. 2011), un método
basado en la correlación entre las precipitaciones y los aumentos en el nivel freático
(Quiroz-londoño et al 2012; Varni et al. 2013) y mediante tomografías de resistividad
eléctrica (Dietrich et al. 2018).

5.6. Incertidumbre
La estimación del rendimiento específico Sy utilizando el modelo hidrogravimétri-

co propuesto, depende de los residuos gravimétricos (∆gGS), las variaciones del nivel
freático (∆z) y los datos de precipitación (r). Es por ello que la incertidumbre en la es-
timación de Sy puede ser calculada por propagación de errores a través de la Ec. (5.12).
Asumiendo que las variables no están correlacionadas, la incertidumbre propagada de
Sy es :

σSy = Sy

öõõôA σgrav
< ∆gGS >

B2

+
3

σ∆z

< ∆z >

42
+
3

σr
< ∆r >

42
, (5.16)

donde σgrav, σz y σr son las incertidumbres de los residuos gravimétricos, las fluctuacio-
nes del nivel freático y la precipitación, respectivamente. El simbolo <>indica el valor
medio de las variables para todo el período analizado. Según Mikolaj et al. (2019b), la
incertidumbre en los residuos gravimétricos con resolución horaria es de 0.2 nm s−2.
De acuerdo con los fabricantes, el error asociado a las mediciones de los transductores
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de presión es de 0.05%, y de 2% para los pluviógrafos para precipitaciones menores a
25 mm h−1. Por lo tanto, la incertidumbre de Sy al utilizar la Ec.(5.16) resulta igual
a 0.039. Este valor está en concordancia con los valores obtenidos por Gehman et al.
(2009), quienes estimaron Sy a través de un método basado en campañas gravimétricas.
Por otra parte, el valor estimado para la incertidumbre de Sy es también concordante
con los valores calculados por Heidari y Moench (1997) y Chen et al. (1999) a partir
de diferentes ensayos de bombeo.

Es importante mencionar que el valor estimado de la incertidumbre representa
aproximadamente el 35% del valor de Sy. Este porcentaje es relativamente alto, pero
no es posible establecer una conclusión determinante acerca de la utilidad del método
gravimétrico propuesto en comparación con otras técnicas, en vista de sus respectivas
incertidumbres. La comparación de los resultados de varios tipos de mediciones sugieren
que el valor del rendimiento específico dependen del tipo del test, la escala de tiempo
del ensayo, y de la metodología del análisis de los datos (Nwankwor et al. 1984). En la
actualidad, no existe consenso sobre que técnica resulta más confiable para estimar el
valor del rendimiento específico (Nilsson et al. 2007; Maliva 2016).

5.7. Conclusiones
En este Capítulo, se presentó un método hidrogravimétrico para estimar el Sy a

partir de las series temporales de los residuos del gravímetro superconductor instalado
en AGGO. Los datos gravimétricos fueron complementados con variables hidrometeo-
rológicas estándares que son frecuentemente monitoreadas. El modelo resulta sencillo
de replicar en otros sitios, donde se disponga observaciones gravimétricas terrestres
de forma continua. La respuesta gravimétrica local del almacenamiento en la zona no
saturada y del acuífero es modelada utilizando 3 parámetros independientes, entre los
que se encuentra el rendimiento específico. La optimización de los parámetros del mo-
delo para el acuífero Pampeano en AGGO resulta en un valor de Sy de 0.11 ± 0.039.
El análisis de la curvas de descensos observadas durante el ensayo de bombeo de larga
duración arroja como resultado valores de 0.95 y 0.10 para Sy, que están dentro del
rango de la incertidumbre calculado por el método propuesto. Sin embargo, la pequeña
diferencia entre estos valores puede ser parcialmente atribuidas a las diferentes escalas
espaciales asociadas a los métodos. Respecto al ensayo de bombeo, las propiedades
hidráulicas efectivas del acuífero son promediadas sobre el radio del cono de descen-
sos, que fue estimado con el programa WTAQ en un valor de 80 m aproximadamente
durante el experimento. Para el modelo hidrogravimétrico, se considera que el 95%
de la señal producida por la redistribución local de masa hidrológica para un terreno
con topografía plana, se genera en un área determinada por un círculo de radio de 500
m alrededor del gravímetro (Creutzfeld et al. 2008). Por lo tanto, es esperable que el
rendimiento específico derivado mediante el método hidrogravimétrico sea el parámetro
efectivo que mejor represente las características generales del acuífero.

Desde una perspectiva geodésico-geofísica, la señal hidrológica local es considera-
da como ruido que debe ser removido de las observaciones gravimétricas terrestres.
El modelo hidrogravimétrico muestra una buena eficacia al capturar las principales
características dinámicas de los residuos gravimétricos. Por lo tanto, este modelo pro-
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porciona una estrategia simple, comparado con el modelado numérico del flujo de agua
(ej. Kazama et al. 2012) para remover el efecto hidrológico local a partir de las series
de datos temporales crudos.

De acuerdo con el conocimiento de los autores, este estudio representa una de las pri-
meras estimaciones exitosas del Sy utilizando datos de un gravímetro superconductor.
Además, este trabajo es el primero que reproduce los residuos gravimétricos mediante
un procedimiento de inversión de residuos gravimétricos. Este resultado también ilustra
el potencial de los gravímetros superconductores como dispositivos de monitoreo hidro-
lógico. Los resultados y conclusiones presentados en este Capítulo fueron publicados
en la revista Hydrogeology Journal (Pendiuk et al. 2020).
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Capítulo 6

Estimación de la evapotranspiración

La estimación de la evapotranspiración es una de las tareas más difíciles en hidrolo-
gía debido a la compleja interacción entre las componentes del sistema suelo, planta y
atmósfera. En este Capítulo, se implementa la clásica ecuación de balance hidrológico
para estimar la evapotranspiración acumulada utilizando datos de precipitación, esti-
maciones de la escorrentía y variaciones de las reservas de agua calculadas a partir de
datos del gravímetro superconductor SG038. La técnica propuesta es simple de apli-
car por lo que representa una herramienta útil para comparar o validar otras técnicas
que estimen o midan la evapotranspiración en un sitio de estudio. En este sentido, los
valores estimados a partir de la metodología propuesta son comparados con valores
provistos por dos técnicas independientes. La primera de ellas es a partir de los pro-
ductos obtenidos de la misión satelital MODIS (MOD16A2) y la segunda se basa en el
modelado numérico del flujo de agua en la zona no saturada.

6.1. Introducción
La evapotranspiración (ET ) es una de las componentes más importante del ciclo

global del agua junto con la precipitación, escorrentía y las variaciones de las reservas de
agua. Además, la evapotranspiración es un proceso hidrológico que afecta la dinámica
climática regional y global, ya que relaciona la energía terrestre con el ciclo del carbono
(Jung et al. 2010; Zhang et al. 2016). Su precisa estimación resulta de gran importancia
en los campos de la hidrología, agronomía, ecología y ciencias del clima (Chauhan y
Shrivastava 2009, Khan et al. 2010). Es por ello que se han desarrollado numerosos
métodos para medir o estimar ET a diferentes escalas espaciales y temporales (Wilson
et al. 2001; Moorhead et al. 2017). A pesar de su relevancia, la ET es una de las
variables hidrológicas más difíciles de medir o modelar (Talbot 2019).

Las técnicas más sofisticadas y precisas para estimar ET a escala de campo se ba-
san en la utilización de cintilómetros (Verstraeten et al. 2008) o técnicas que midan
la transferencia de vapor de agua, por ejemplo, sistema de covarianza de torbellinos
y la relación de Bowen (Healy et al. 2007; Allen et al. 2011). Estos métodos pueden
proveer una estimación precisa de las tasas de ET. Sin embargo, su aplicación es cos-
tosa y requieren personal calificado para su mantenimiento y calibración, limitando
severamente su implementación (Ezzahar et al. 2007).
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Otra alternativa para estimar ET es mediante la implementación de la ecuación
de balance hidrológico. Este método es conceptualmente simple, universal y adaptable
a diferentes escenarios ya que solo se asume una cantidad mínima de hipótesis acerca
de los mecanismos de almacenamiento y movimiento del agua (Healy et al. 2007).
Para su implementación, es necesario medir o estimar distintos flujos hidrológicos tales
como la precipitación, la escorrentía y las variaciones del almacenamiento del agua
(Verstraeten et al. 2008). Los lisímetros son dispositivos de gran utilidad ya que están
diseñados para medir las variaciones del almacenamiento, y de esta manera, estimar
la evapotranspiración utilizando la ecuación de balance. Por lo tanto, la lisimetría es
probablemente la técnica que provee la forma más precisa de validar la ecuación de
balance a una escala local (Drexler et al. 2004; López-Urrea et al. 2020). A pesar del
gran potencial de los lisímetros, su implementación está restringida por su elevado
costo, su limitada cobertura espacial, su complejo mantenimiento y calibración (Wang
y Dickinson 2012; Fan et al. 2018). Además, en ecosistemas heterogéneos su puesta en
práctica se dificulta debido a que las condiciones del suelo y de vegetación, dentro y
en la superficie del lisímetro, pueden no ser representativas de las condiciones de su
entorno (Zhang et al. 2020).

Una novedosa alternativa para estimar ET resolviendo la ecuación de balance es la
utilización de datos de gravedad para determinar las variaciones de las reservas de agua
(∆S). Las técnicas gravimétricas permiten medir de forma directa las variaciones del
almacenamiento del agua en un perfil de suelo sin la necesidad de utilizar una relación
petrofísica (Christiansen et al. 2011). En particular, la señal de los gravímetros integra
las variaciones temporales de todas las masas de agua en un perfil de suelo sin que esté
afectada por la heterogeneidad del medio. Las mediciones gravimétricas aplicadas con
fines hidrológicos han extendido los límites de la hidrología clásica, en particular, en lo
referente a los balances de los recursos de agua (Bogena et al. 2015).

A escala de campo, los gravímetros superconductores permiten monitorear con gran
precisión y resolución temporal las variaciones del almacenamiento del agua (Hector
et al. 2013; Creutzfeldt et al. 2010; Fores et al. 2017). Con respecto a la estimación de
las tasas de ET, son pocos los trabajos que han estudiado el potencial de los gravíme-
tros superconductores. Van Camp et al. (2016) analizaron los datos de un gravímetro
superconductor instalado en un laboratorio subterráneo en Bélgica. Los autores selec-
cionaron los registros gravimétricos para períodos libres de precipitaciones donde se
observaron descensos del nivel freático entre los años 2005 y 2014. Luego, apilaron los
registros de gravedad seleccionados que corresponden al mismo mes con el objetivo de
remover el ruido ambiente de la estación. De esta manera, Van Camp y colaboradores
lograron aislar el efecto producido por la ET en la señal gravimétrica y obtuvieron un
valor medio diario de este fenómeno. Un año después, Güntner et al. (2017) proponen
una metodología para estimar los componentes de la ecuación de balance hidrológi-
ca mediante un método de inversión a escala anual y diaria utilizando datos de un
gravímetro superconductor instalado en el Observatorio Wettzell, en Alemania. Con
tal fin, ajustan las variaciones de las reservas de agua estimadas a partir de residuos
gravimétricos utilizando series temporales de precipitación, evapotranspiración de refe-
rencia (ET0) y escorrentía junto a 3 parámetros de optimización. Los valores obtenidos
por Güntner et al. (2017) fueron validados con los datos registrados por un lisímetro
instalados en el sitio de estudio. Recientemente, Carrière et al. (2021) estimó las tasas
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de ET diaria para un período libre de precipitaciones en un sitio de estudio ubicado en
Francia utilizando datos de dos gravímetros superconductores separados verticalmente
por una distancia de 512 m. La combinación de los dos registros gravimétricos permitió
remover las perturbaciones no hidrológicas de gran escala que afectaban las mediciones
de ambos gravímetros superconductores. La estimación de ET realizada por Carrière
et al. (2021) fue validada con la estimación obtenida mediante un modelo hidrológico
en el sitio de estudio.

El objetivo principal del presente Capítulo es estimar la evapotranspiración acumu-
lada (ETA) mediante la ecuación de balance hidrológico en AGGO. La técnica de suma
acumulada se aplica a valores diarios de ET para minimizar los efectos periódicos no
hidrológicos en la señal del gravímetro superconductor e identificar cualitativamente
variaciones en las tasas de este fenómeno hidrológico. Además, es posible asociar el o
los efectos que generan las variaciones de los patrones de la curva de ETA. La técni-
ca de la suma acumulada es utilizada en hidrología como un análisis preliminar para
determinar la capacidad de almacenamiento de un reservorio o evaluar la duración e
intensidad de una precipitación (Zeimetz et al. 2018).

Los datos utilizados para estimar ETA fueron registrados en el período 2017-2018,
el cual coincide con uno de los períodos más secos de los último 70 años en la provincia
de Buenos Aires (Degano et al. 2020; Sgroi et al. 2020). En la región pampeana, la ET
puede representar hasta un 84% del valor de la precipitación (Weinzettel y Usunoff
2001) teniendo un gran impacto ecológico (inundaciones y sequías) ya que es un factor
clave que controla la interacción entre el agua superficial y subterránea (Guevara Ochoa
et al. 2019).

Una de las aplicaciones más importantes de la ecuación de balance hidrológico es
la de comparar, validar o mejorar otros modelos hidrológicos o técnicas que estimen
o midan ET (Burnett et al. 2020). En tal sentido, se compara la ETA estimada con
la metodología propuesta con estimaciones obtenidas por dos técnicas independientes.
Una de ellas, se basa en el modelo numérico desarrollado por Cesanelli y Guarracino
(2009) para estudiar el proceso de la evapotranspiración en un campo experimental
cercano a AGGO. La otra técnica, se basa en los productos de ET globales de los
sensores MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) instalados en la
misión satelital Terra de la NASA.

6.2. Materiales y método

6.2.1. Cobertura vegetal en el sitio de estudio
Como se mencionó en el Capítulo 1, el observatorio AGGO está rodeado por un bos-

que de eucaliptos no nativo y cubierto por pasturas (Fig. 6.1). Numerosos estudios han
demostrado que la aforestación de eucaliptos modifican el régimen hidrológico del lugar
debido a su alta demanda de agua (Jobbágy et al. 2004; Engel et al. 2005). También se
ha observado una variación en las tasas de infiltración del agua y de evapotranspiración
que produce una mayor concentración de sales en el terreno.

La zona de estudio se encuentra en una de las regiones más planas del planeta,
dando como resultado que los flujos de agua verticales predominan sobre los flujos
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horizontales (Jobbágy et al. 2008). Es por ello que la evapotranspiración representa el
principal mecanismo de descarga de agua ya que el sistema de drenaje está pobremente
desarrollado. La estimación de ET es de vital importancia para pronosticar períodos de
inundaciones y sequías en la llanura pampeana, ya que la productividad primaria está
directamente relacionada con la disponibilidad de agua (Scarpati y Capriolo 2016).

Figura 6.1. Cobertura vegetal del sitio de estudio dentro del área
de acción del gravímetro superconductor SG038 determinada por
un radio R = 500 m. Imagen extraída de Google Earth.

6.2.2. Estimación de ET mediante la ecuación de balance
La relación entre los ingresos y egresos de flujos de agua en un área específica se

pueden describir mediante la ecuación de balance hidrológico. Esta ecuación se puede
expresar de la siguiente manera:

∂S

∂t
= P (t)− ET (t)−R(t), (6.1)

donde ∂S
∂t

representa las variaciones del almacenamiento del agua en el suelo, P es la
precipitación, y R es la escorrentía. La Ec. (6.1) se deriva del principio de conservación
de la masa del agua y es aplicable a cualquier escala temporal y espacial (Healy et al.
2007). En el presente trabajo, ET se estima como residuo de la Ec. (6.1), considerando
que los restantes términos son constantes en un área que se extiende 500 m alrededor
del gravímetro superconductor (ver Fig. 6.1). La elección de esta área se basa en que el
95% de la señal gravimétrica debido a la redistribución de masa de agua proviene de
esa zona para un sitio de estudio con topografía plana (Creutzfeldt et al. 2008). Por lo
tanto, el área de representatividad del gravímetro superconductor se estima en 785400
m2 (ver Fig. 6.1).
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Debido a la escasa pendiente topográfica en el sito de estudio, la escorrentía (R)
representa una pequeña fracción de la precipitación que se estima como:

R(t) = aP (t), (6.2)

donde a es un parámetro que depende de las tasas de escorrentía superficial y subterrá-
nea. Según diferentes estudios realizados en la provincia de Buenos Aires (Auge 2001;
Kruse y Laurencena 2005), la escorrentía representa un 5% de la precipitación (a =
0.05). Reemplazando la Ec. (6.1) en la Ec. (6.2), se obtiene la siguiente expresión para
la ecuación de balance:

∂S

∂t
= (1− a)P (t)− ET (t). (6.3)

En este trabajo se utilizarán valores diarios de cada una de las componentes de la
Ec. (6.3). Por lo tanto, la ecuación de balance hidrológico (Ec. (6.3)) se integra en el
período (ti−1, ti) de la siguiente manera:Ú ti

ti−1

∂S

∂t
dt = (1− a)

Ú ti

ti−1
P (t)dt−

Ú ti

ti−1
ET (t)dt. (6.4)

Discretizando el período de tiempo con paso diario ti, la Ec. (6.4) puede expresarse
del siguiente modo:

∆Si = (1− a)Pi − ETi, (6.5)
donde el subíndice i indica que las variables han sido integradas al tiempo ti de la serie,
∆Si = Si − Si−1, Pi =

s ti
ti−1

P (t)dt y ETi =
s ti
ti−1

ET (t)dt.
Las variaciones de las reservas de agua a una escala diaria (∆Si) son estimadas a

partir de los datos del gravímetro superconductor SG038 como:

∆Si = C∆gRi , (6.6)

donde ∆gRi = gRi − gRi−1 es la variación de los residuos gravimétricos y C es un factor
utilizado para convertir las variaciones de gravedad en un cambio equivalente de las
reservas de agua. El valor de C depende de la topografía del sitio de estudio y de las
dimensiones del edificio donde el gravímetro fue instalado. El edificio del gravímetro
altera las mediciones de gravedad ya que impide la infiltración local debajo del instru-
mento y la evapotranspiración hacia la atmósfera. Este fenómeno se denomina “efecto
paraguas” y ha sido analizado en distintos trabajos (por ej. Deville et al. 2012; Fores et
al. 2017; Reich et al. 2019). Cuando el efecto paraguas es despreciable y la topografía
del sitio de estudio es plana, el factor de conversión C es 2.38 mm (nm s−2)−1, el cual
se calcula a partir del efecto gravimétrico de la placa infinita de Bouguer (Hector et al.
2014). En AGGO el efecto paraguas debe considerarse ya que el edificio del laboratorio
de gravimetría cubre un área de 186 m2. En la Sección 6.4.1 se estima un factor de
conversión C adecuado para este sitio de estudio.

Combinando las Ecs. (6.5) y (6.6) se obtiene la siguiente expresión de ET diaria en
función de los residuos gravimétricos:

ETi = (1− a)Pi − C∆gRi . (6.7)
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Finalmente, la evapotranspiración acumulada (ETA) a un dado tiempo ti se obtiene
sumando los valores diarios de ET calculados desde el inicio (t0):

ETAi =
iØ

j=1
(1− a)Pj − C(gRi − gR0 ). (6.8)

Es importante remarcar que solo se consideran los residuos gravimétricos a tiempo t0 y
ti cuando se aplica la suma acumulada de los mismos, ya que las mediciones a tiempos
intermedios se cancelan. Los resultados de la metodología propuesta se presentan en la
Sección 6.4.1.

6.2.3. Estimación de ET mediante un modelo numérico
En esta Sección, se realiza una breve descripción del método numérico utilizado para

calcular la evapotranspiración real. El modelo numérico fue desarrollado por Cesanelli
y Guarracino (2009) para calcular las tasas de ET en la zona de la ciudad de La Plata,
Provincia de Buenos Aires, bajo diferentes escenarios hidrometeorológicos.

La ET se estima a partir de la evapotranspiración potencial (ETP) mediante el
modelado numérico del flujo de agua en la zona no saturada del suelo, utilizando la
siguiente relación lineal:

ET = ksETP, (6.9)
donde ks es un coeficiente de estrés hídrico que describe la reducción por la evaporación
desde la superficie y por la transpiración de la planta en función de la cantidad de agua
disponible en el suelo (Allen et al. 2006). Este factor es adimensional y su valor se
encuentra en el rango entre 0 y 1. Por otro lado, ETP se estima utilizando la siguiente
expresión:

ETP = kcET0, (6.10)
donde kc es el coeficiente de cultivo y ET0 es la evapotranspiración de referencia des-
cripta en el Capítulo 2. Se considera al parámetro kc como un coeficiente único de
cultivo que incorpora las características de la vegetación como el tipo de especie, al-
tura, rugosidad, resistencia a la evapotranspiración, albedo, la cobertura del suelo, y
densidad radicular (Allen et al. 2009). La ET0 describe la tasa de evapotranspiración
de una superficie de referencia, y representa el poder evaporante de la atmósfera ya que
solo está afectada por las condiciones meteorológicas. Esta variable se estima mediante
la ecuación de FAO Penman-Monteith (Allen et al. 1998) (ver Sección 2.4).

El método numérico propuesto por Cesanelli y Guarracino (2009) estima ks (Ec.
(6.9)) resolviendo la ecuación de Richards en un dominio 1D (Richards 1931):

∂θ(h)
∂t
− ∂

∂z
[K(h) ∂

∂z
(h+ z)] = S(h), (6.11)

donde θ es el contenido de humedad en el suelo, K es la conductividad hidráulica, h es
la altura de presión, S es el término sumidero y z es la coordenada vertical. El término
sumidero S(h) representa la extracción de agua por las raíces de las plantas y su valor
depende de ET0, el índice de área folear (IAF ), y de la profundidad de las raíces de
las plantas (zroot).
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Las propiedades hidráulicas del suelo se describen mediante el modelo constitutivo
de van Genuchten (van Genuchten 1980):

θ(h) = θr + θs − θr
[1 + (αh)n]1− 1

n

, (6.12)

K(h) = Ks
[1− (αh)n−1(1 + (αh)n) 1

n
−1]2

[1 + (αh)n] 1
2 − 1

2n
, (6.13)

donde θs y θr son el contenido de agua saturado y residual, respectivamente, α y n
son parámetros empíricos del modelo, y Ks es la conductividad hidráulica saturada del
suelo.

El modelo numérico para estimar ET fue implementado exitosamente en un campo
experimental cubierto por pasturas ubicado en la ciudad La Plata, Argentina (Cesanelli
y Guarracino 2009), y en una plantación de café en Piracicaba, Brasil (Cesanelli y
Guarracino 2011b).

6.2.4. Productos MOD16A2
La teledetección remota se ha convertido en una herramienta prominente para esti-

mar ET ya que permiten monitorear las variables biofísicas que afectan a este fenómeno
a diferentes escalas espaciales y temporales (Zhang et al. 2016b). En particular, los pro-
ductos de los sensores MODIS, instalados en las misiones satelitales Terra y Aqua de
la NASA, han sido utilizados para estimar y analizar la evolución temporal de ET en
diferentes ecosistemas del planeta (Ruhoff et al. 2013; Aguilar et al. 2018; Abiodun
2018). En este trabajo, se utilizarán los productos de evapotranspiración terrestre glo-
bal MOD16A2 versión 6, los cuales están basados en la ecuación de Penman-Monteith
(Mu et al. 2011):

ET =
∆(Rn −∆Sh −G) + ρaCp( esat−eara

)
∆ + γ(1 + rs

ra
) , (6.14)

donde Rn es el flujo de radiación neta en la superficie, G es el flujo térmico del suelo,
∆Sh es el flujo de calor almacenado, ρa es la densidad del aire, Cp es el calor específico
del aire, ra es la resistencia aerodinámica, rs es la resistencia superficial a la evapo-
transpiración, γ es la constante psicrométrica, la diferencia esat−ea representa el déficit
de la presión de vapor, y ∆ es la pendiente de la curva de tensión de vapor saturante.

Para estimar los componentes de la Ec. (6.14) se utilizan datos meteorológicos
diarios reanalizados provistos por la Oficina Global de Modelado y Asimilación de la
NASA, y otros productos de los sensores MODIS como las propiedades dinámicas de
la vegetación, albedo y cobertura del suelo (Mu et al. 2011).

Los productos MOD16A2 brindan una gran oportunidad para estudiar las tasas de
ET y su evolución en sitios de difícil acceso o regiones donde no existan datos dispo-
nibles para su estimación. Sin embargo, los productos MOD16A2 deben ser evaluados
y comparados con otras técnicas para su correcta interpretación. En la región Pam-
peana (Argentina), Degano et al. (2020) comparan los productos de ET de MOD16A2
con los valores calculados mediante la ecuación de balance hidrológico en 7 estaciones
diferentes. Como resultado, los autores observaron inconsistencias entre estos valores
cuando el clima del área de estudio es húmedo a subhúmedo.
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6.3. Datos utilizados para la estimación de ET
En el presente trabajo, se utilizan las series temporales diarias de precipitación

(Pi), evapotranspiración de referencia (ET0i), y residuos gravimétricos (∆gRi ) para el
período 8 de abril 2017 – 31 de mayo 2018 (417 días). Los datos de precipitación y
ET0 se muestran en la Fig. 6.2a, donde se pueden observar las variaciones estacionales
de estas variables climáticas. Los registros de P serán utilizados para estimar la eva-
potranspiración mediante la ecuación de balance hidrológico (Ec. (6.8)), mientras que
ET0 será utilizado como dato de entrada del modelo numérico descripto en la Sección
6.2.3 para estimar la evapotranspiración potencial. Para implementar la metodología
propuesta, se utilizaran valores diarios de los residuos gravimétricos calculados a partir
de la media aritmética de los datos horarios descriptos en la Sección 3.3 (Fig. 6.2b).
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Figura 6.2. a) Series temporales de precipitaciones P (mm) y
evapotranspiración de referencia ET0 (mm); b) series tempora-
les de los residuos gravimétricos ∆g (nm s−2); el primer registro
corresponde al día 8 de abril del 2017.

Con el fin de obtener información acerca de las propiedades hidráulicas del suelo
requeridas por el modelo numérico, se recolectaron cuatro muestras de suelo de un
mismo perfil a 0.3, 1, 2 y 3.8 m de profundidad para ser analizadas en laboratorio. A
partir de un estudio hidrométrico se logró determinar el porcentaje de arena, limo y
arcilla de cada muestra de suelo (Pendiuk 2016). Estos resultados fueron utilizados para
estimar los parámetros del modelo de van Genuchten (van Genuchten 1980) mediante
la función de pedotransferencia Rosetta (Mikolaj et al. 2019a). Finalmente, los valores
de los parámetros de van Genuchten, y el rango de profundidades para cada capa del
perfil hidrológico se listan en la Tabla 6.1.

Los productos MOD16A2 utilizados en el presente trabajo fueron obtenidos de la
base de datos ORNL DAAC con un intervalo de 8 días y una resolución espacial de 500
m por píxel (ORNL DAAC 2018; Running y Mu 2017). Los valores de ET de cada píxel
representan la suma de los 8 días de observación. Para obtener valores representativos
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Capa del suelo Profundidad (m) θr(m3m−3) θs(m3m−3) α(m−1) n (-) Ks (m d−1)
Capa 1 0.0-0.5 0.1066 0.5341 1.86 1.28 0.150
Capa 2 0.5-1.5 0.0981 0.4985 1.3 1.38 0.155
Capa 3 1.5-2.5 0.0998 0.5055 1.51 1.35 0.190
Capa 4 2.5-15 0.0768 0.4232 1.13 1.45 0.086

Tabla 6.1. Valores de los Parámetros de van Genuchten para
cada capa del perfil hidrológico.

de ET se calcula un valor promedio utilizando una grilla regular centrada en AGGO con
una superficie de 3x3 píxeles. La Fig. 6.3 muestra la serie temporal de ET obtenida
de los productos MOD16A2, donde se observa que los valores máximos de ET se
registraron en los meses de noviembre y diciembre del 2017.
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Figura 6.3. Productos globales de evapotranspiración real
MOD16A2 estimados por los sensores MODIS instalados en la
misión TERRA para el sitio de estudio.

6.4. Resultados
En esta Sección, se estima un factor de conversión (C) específico para el sitio de

estudio a partir de un análisis de regresión que permitirá convertir los residuos de
gravedad en variaciones equivalentes del almacenamiento de agua. Luego, se estima la
evapotranspiración acumulada ETA en el observatorio AGGO mediante la metodología
propuesta en la Sección 6.2.2, basada en residuos gravimétricos obtenidos por el graví-
metro superconductor SG038. Los resultados obtenidos por la metodología propuesta
serán comparados con los calculados mediante un modelo numérico (Sección 6.2.3) y
con los productos MOD16A2 estimados a partir de las observaciones del sensor MODIS
instalado en la misión Terra (Sección 6.2.4).
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6.4.1. Estimación de ETA a partir de datos del SG038
El factor de conversión C definido en la Ec. (6.6) se estima a partir de una regresión

lineal entre las variaciones de la anomalía local de las reservas de agua observadas y
los residuos gravimétricos. Las variaciones de las anomalía de las reservas de agua en
todo el perfil del suelo fueron determinadas a partir de la combinación de observaciones
de sensores hidrológicos y estimaciones realizadas mediante la simulación numérica del
flujo de agua. Las reservas de agua en el perfil de suelo comprendido entre la superficie
del terreno y los 5 m de profundidad fueron determinadas por los sensores de humedad
instalados en AGGO (ver Sección 2.2). Para el rango de profundidades comprendido
entre los 5 y 13 m se estimaron la reservas a partir de simulaciones numéricas del
flujo de agua en la zona no saturada utilizando el programa HYDRUS-1D (Šimůnek
et al. 1998). Por último, el almacenamiento en la zona saturada se calcula a partir de
las series temporales del nivel freático y un valor del rendimiento específico de Sy =
0.10, estimado por el ensayo de bombeo presentado en la Sección 2.5. Luego se suman
todas las estimaciones realizadas en las distintas zonas del perfil del suelo para obtener
la serie temporal de la anomalía local de las reservas de agua. Mikolaj et al. (2019a)
brinda una descripción detallada de los datos utilizados.

La Fig. (6.4) muestra las variaciones locales de la anomalía del almacenamiento de
agua contra los residuos gravimétricos obtenidos del SG038. El análisis de regresión
entre las series temporales resulta en un valor del factor de conversión C de 2.57 ±
0.08 mm (nm s−2)−1 y un coeficiente de determinación R2 de 0.75. Se considera al fac-
tor de conversión C como una aproximación empírica para convertir las variaciones de
gravedad observadas en el sitio de estudio en el correspondiente cambio en el almace-
namiento del agua. El factor de conversión C tiene en cuenta implícitamente el efecto
paraguas del laboratorio de gravimetría compensando la subestimación de las variacio-
nes del almacenamiento producidas por este efecto. Notar que el valor calculado de C
es mayor al factor de conversión determinado por la placa infinita de Bouguer para un
terreno libre de edificaciones (2.38 mm (nm s−2)−1).

La serie temporal de los valores acumulados de ∆Si = qi
j=1 ∆Sj = S(ti) − S(t0)

calculada con los residuos gravimétricos utilizando la Ec. (6.6), y la evolución de su
tendencia local se muestran en la Fig. 6.5. La tendencia local fue calculada por el mé-
todo de descomposición de series temporales LOESS (Cleveland et al. 1990). En la Fig.
6.5 se observa que las variaciones de las reservas de agua muestran un comportamien-
to estacional como consecuencia del régimen hidroclimático de la zona de estudio con
aumentos del almacenamiento en el período frío comprendido entre los meses de abril
y octubre del 2017. La dinámica del almacenamiento a largo plazo predomina sobre la
alta variabilidad de ∆S a escalas de tiempo más cortas, las cuales están controladas por
eventos de lluvia, ET, y ruido residual en los residuos gravimétricos. Se identifican dos
períodos de tiempo en la serie donde la tendencia local muestra un descenso del alma-
cenamiento. El primero se observa en junio del 2017 durante un período de 5 semanas
libres de lluvias. El segundo período es de mayor duración y ocurre durante el verano
del 2017-2018 mostrando un pronunciado descenso en el almacenamiento, alcanzando
un valor mínimo para mediados de marzo del 2018. Como resultado, se puede destacar
la utilidad de los residuos gravimétricos para monitorear ∆S ya que logra capturar su
componente estacional e identificar los diferentes períodos donde el balance hidrológico
es positivo o negativo.
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Figura 6.4. Regresión lineal entre los residuos gravimétricos ob-
servados y las variaciones de la anomalía local de las reservas de
agua estimadas a partir de observaciones hidrológicas en AGGO.
Se estimó el coeficiente de regresión C con un valor de 2.57 ±
0.08 mm (nm s−2)−1.
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Figura 6.5. Variaciones de las reservas del agua acumuladas ∆S
(mm) y la evolución de su tendencia local.

La evapotranspiración acumulada (ETA) estimada con la técnica hidrogravimétrica
se muestra en la Fig. 6.6. En la mencionada Figura se compara ETA con la evapotrans-
piración de referencia acumulada (ETA0) calculada con la ecuación de FAO Penman-
Monteith (Ec. (2.1)). En la Fig. 6.6 se observa que las tasas de ETA son similares a las
tasas de ETA0 en el período abril-diciembre del 2017, mientras que a partir de diciem-
bre del 2017 las curvas comienzan a separarse siendo los valores de ETA0 mayores a los
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de ETA. Este análisis indica el comienzo de un período de estrés hídrico en noviembre
del 2017 debido al aumento del poder evaporativo de la atmósfera y/o la reducción de
las reservas de agua disponibles para el consumo de las plantas.
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Figura 6.6. Comparación entre la evapotranspiración acumulada
estimada mediante la ecuación de balance hidrológica ETA (mm)
y la evapotranspiración de referencia acumulada ETA0 (mm).

Los valores de P y ∆S acumulados durante el período analizado son de 1017.5 mm
y 255.9 mm, respectivamente. Por lo tanto, la metodología propuesta, basada en la
Ec. (6.8), arroja como resultado una ETA de 710.7 mm para el período de interés,
representado un 70% de la precipitación acumulada. Si se considera el período anual
comprendido entre el mes de abril del 2017 a abril del 2018, el valor de ETA es 667.2
mm siendo el 85% de la precipitación acumulada (780.7 mm).

La identificación del comienzo del período de estrés hídrico mediante la técnica
propuesta está en concordancia con los datos registrados por los sensores de humedad
instalados en AGGO y el índice de aridez estimado para el período de interés, los cuales
se describen a continuación.

Los sensores de humedad se instalaron a distintas profundidades en perfiles de suelo
cubiertos por pasto y cercanos al gravímetro superconductor SG038 (ver Fig. 1.6). La
resolución temporal de las series temporales de humedad es de 1 hora. En la Fig. 6.7
solo se muestran los registros de los sensores de humedad instalados entre los 5 y 150
cm, ya que a mayores profundidades se observan valores constantes de humedad del
suelo para el período analizado (ver Fig. 2.5). Las series temporales de humedad del
suelo en los perfiles 9 y 10 muestran un significativo descenso a partir de Noviembre del
2017 (Fig. 6.7) siendo notorios hasta los 90 cm de profundidad, alcanzando un mínimo
en marzo del 2018. Los descensos de los niveles de humedad del suelo observados se
deben a los aumentos de la temperatura y a la demanda de agua por parte de las
plantas. Además, en el período analizado solo se registraron 166.5 mm de lluvia.

Los períodos de estrés hídrico también pueden identificarse mediante el índice de
aridez (IA). Este indicador adimensional permite analizar la situación hídrica de una
región a través de la interrelación entre la evapotranspiración potencial y la precipi-
tación. Para períodos cortos de tiempo, además de las precipitaciones y ETP, deben
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Figura 6.7. Series temporales del contenido de humedad del
suelo θ (m3 m−3). a) Perfil 9; b) Perfil 10; primer registro 5 de
abril del 2017 a las 00:00 h.

considerarse las variaciones del almacenamiento del agua en una región determinada,
por lo cual el IA se estima de la siguiente manera (Chen et al. 2013b):

IA = ETP
(P −∆S) (6.15)

donde el denominador P −∆S se asocia a la precipitación efectiva. Los valores de IA
menores a 1 indican períodos húmedos, mientras que los valores mayores a 1 se asocian
a un período con déficit hídrico. En el presente análisis, ETP es calculado como el
producto entre ET0 y un coeficiente de cultivo apropiado para la zona de estudio, cuyo
valor es kc = 1.35 (ver Sección 6.4.4). Los valores de IA se calculan para períodos
trimestrales y se listan en la Tabla 6.2.

Período trimestral Índice de aridez (-)
Abril-Junio 0.61

Julio-Septiembre 0.4
Octubre-Diciembre 1.9

Enero-Marzo 2.86
Abril-Mayo 0.61

Tabla 6.2. Índice de aridez trimestral.

Los valores de IA mayores a 1 corresponden al lapso de tiempo comprendido entre
los meses de octubre y marzo indicando un período de déficit hídrico. Por otro lado, los
valores de IA menores a 1 corresponden al otoño e invierno. Estos valores son concor-
dantes con las tendencias observadas en las Figs. 6.5 y 6.7. Por lo tanto, los residuos
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gravimétricos, los registros de los sensores de humedad y los valores de IA indican que
el balance hidrológico es negativo para el período comprendido entre noviembre del
2017 y marzo del 2018.

6.4.2. Incertidumbre
La evapotranspiración se estima mediante la resolución de la ecuación de balance

(Ec. (6.8)) utilizando datos de precipitación (Pi) y residuos gravimétricos (∆gRi ) obteni-
dos del gravímetro superconductor GS038. Luego, la incertidumbre en la determinación
de ET está asociada a los errores en las mediciones de Pi y ∆gRi , y en los errores en las
determinaciones del parámetro del modelo a (relacionado a la escorrentía) y el factor
de conversión C. Asumiendo que estas variables son estadísticamente independientes
y aplicando propagación de errores a la Ec. (6.8), la incertidumbre de ETA (σETA) se
estima como:

σ2
ETA =

NØ
i=1

I
σ2
Pi

+ (Pia)2
C3
σPi
Pi

42
+
3
σa
a

42
DJ

+(C∆gRj )2

Aσ∆gRj

∆gRj

B2

+
3
σC
C

42
 , j = 0, N,

(6.16)
donde σ2

Pi
es la varianza diaria de la precipitación P al tiempo ti, σ2

∆gRj
(j = 1, N)

son las varianzas de los residuos gravimétricos, σa y σC son los errores de a y C,
respectivamente, y N es el número total de días. Es importante remarcar que los datos
gravimétricas son observaciones acumuladas, por lo cual, solo son consideradas las
incertidumbres de los residuos al inicio y al final del período analizado a tiempo t0 y
tN , respectivamente.

La incertidumbre en los residuos gravimétricos está asociada a errores de medición y
a las reducciones aplicadas a los datos, tales como las correcciones por mareas terrestres,
carga oceánica, etc. (ver Sección 3.3). Según el trabajo de Mikolaj et al. (2019b),
los errores de los residuos gravimétricos relacionados a las reducciones mencionadas
pueden variar según la ubicación del sitio de estudio y el intervalo temporal de interés.
Para grandes períodos de tiempo, que incluyen variaciones estacionales como en el
presente análisis, la incertidumbre máxima global tiene un valor promedio de 6.67
nm s−2 (Mikolaj et al. 2019b). Este valor se utiliza en el presente análisis para el error
de ∆gRj .

A diferencia de los residuos gravimétricos, deben considerarse los errores acumula-
dos en la precipitación para estimar la incertidumbre de ETA mediante la Ec. (6.16).
Con respecto a las mediciones de las precipitaciones, la precisión de los pluviógrafos
especificada por el fabricante es del 2%. De este modo, la varianza de la precipitación
al tiempo ti puede expresarse como σ2

P (ti) = (0.02P (ti))2

Considerando que el parámetro del modelo a fue estimado a partir de la implemen-
tación de la ecuación de balance por diferentes autores, y que el sitio de estudio se
encuentra en una región húmeda, los errores en la escorrentía se asumen que se pro-
pagan aproximadamente con el mismo error que la precipitación (Fekete et al. 2004).
Por lo tanto, se asume que los valores de σ2

P y σ2
a son idénticos. La incertidumbre del

factor de conversión C fue estimada a partir del análisis de regresión realizado en la
Sección 6.4.1, cuyo valor es 0.08 mm (nm s−2)−1.

Finalmente, utilizando los valores de incertidumbre introducidos previamente, el
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valor de la incertidumbre de ETA estimado a partir de la Ec. (6.16) es 25.7 mm,
mientras que para el período anual comprendido entre abril del 2017 y abril del 2018,
la incertidumbre es 19.3 mm. Estos valores pueden considerarse relativamente bajos ya
que representan el 3.6% y 2.9% de ETA para el período de estudio y el período anual,
respectivamente.

En la Tabla 6.3, se comparan los valores de incertidumbre estimados en esta Sección
con los errores típicos asociados a las principales técnicas utilizadas para estimar ET ,
tales como la lisimetría y sensores remotos (Allen et al. 2011). Los errores más bajos al
estimar ET a escala anual se lograrían con el modelo propuesto ya que otras técnicas
tienen errores de hasta 30% o 40% del valor de ET estimado.

Método Error (%)
Cintillómetro 10 - 35

Relación de Bowen 10 - 20
Covarianza de torbellinos 15 - 30

Lisímetros 5 - 15
Sensores remotos 10 - 40

Gravimetría superconductora 3 - 4

Tabla 6.3. Comparación de lo errores típicos asociados de dife-
rentes métodos para estimar ET (extraído y modificado de Allen
et al. 2011).

6.4.3. Comparación con los productos MOD16A2
En esta Sección se comparan los valores de ETA calculados con la técnica propuesta

con los productos de evapotranspiración global MOD16A2 obtenidos de las observa-
ciones de los sensores MODIS instalados en el satélite Terra (Fig. 6.8). Las curvas
muestran un comportamiento similar para el período abril – octubre del 2017. Sin
embargo, a partir del día 11 de noviembre del 2017, los valores de ETA de los datos
MOD16A2 son mayores que los estimados mediante la ecuación de balance hidrológica.
El valor de ETA para el período de interés es 937.5 mm siendo 226.8 mm mayor que
ETA estimada con la técnica propuesta. Generalmente los productos de ET obtenidos
por sensores remotos basados en los índices de vegetación tienden a subestimar la limi-
tación del agua sobre la ET (Sörensson y Ruscica, 2018), y esta puede ser la principal
razón de la discrepancia que muestran las curvas en la Fig. 6.8. Este resultado sienta
un precedente importante para la utilización de los productos MOD16A2 en la zona de
estudio, los cuales deben ser cuidadosamente aplicados cuando el balance hidrológico
es negativo.
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Figura 6.8. Comparación entre las estimaciones de la evapo-
transpiración acumulada mediante la ecuación de balance ETA
(mm) y los productos MOD16A2 ETAMOD (mm).

6.4.4. Aplicación del modelo numérico para estimar ETA
En esta Sección, se estima ETA utilizando el método numérico presentado en la

Sección 6.2.3. Las propiedades hidráulicas del suelo se describen a partir de los pará-
metros de van Genuchten listados en la Tabla 6.1. El dominio de simulación consiste
en un perfil de suelo de 15 m de espesor dividido en 4 capas (Fig. 6.9). El dominio es
discretizado mediante 400 nodos equiespaciados y el paso temporal de simulación es de
5 minutos. La profundidad inicial del nivel freático es de 13 m y se asume que el perfil
de la altura de presión inicial se encuentra en equilibrio hidrostático.

Es importante remarcar que el área de influencia del gravímetro superconductor es
de 785400 m2, la cual está cubierta por pasto y eucaliptos como vegetación dominante
(Fig. 6.1). La diferencia entre la evapotranspiración real del bosque de eucaliptos y la
pastura natural puede alcanzar un 50% en períodos secos (Silveira et al. 2016). Por
lo tanto, deben estimarse valores representativos del índice de área folear (IAF ), el
coeficiente de cultivo (kc), y la profundidad máxima de las raíces (zroot) para calcular
ET en el área de acción del gravímetro mediante la técnica numérica.

Los valores de los parámetros representativos de la vegetación en el área de acción
del gravímetro superconductor se estiman a partir de la superficie que cubren el pasto,
el bosque de eucaliptos y el laboratorio de gravimetría, las cuales fueron estimadas
a partir de una imagen satelital (Fig. 6.1). El pasto, el bosque de eucaliptos y el
laboratorio de gravimetría cubren un área aproximada de 633900 (Ap), 51500 (Ae) y
186 m2 (Alg), respectivamente. En base a estas áreas, los parámetros efectivos (Pef )
son estimados como promedios pesados por el área que cubren de la siguiente manera:

Pef = PeAe + PpAp
Ae + Ap + Alg

(6.17)

donde Pe y Pp son los valores individuales de los parámetros del eucalipto y el pasto,
respectivamente. Los valores de IAF , kc y zroot para el pasto se obtienen del trabajo
de Cesanelli y Guarracino (2009), mientras que los valores de los parámetros corres-
pondientes al eucalipto se obtienen de los trabajos de Engel et al. (2005) y Yan (2009).
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Figura 6.9. Dominio de simulación de 15 metros de espesor di-
vidido por 4 capas de suelo. El eje vertical (z) se mide desde z0

siendo positivo en sentido ascendente. El flujo de agua entrante
se produce por la precipitación (P ) mientras que la descarga se
debe a la evapotranspiración (ET ).

En la Tabla 6.4 se listan los parámetros específicos para cada tipo de vegetación y las
estimaciones de los parámetros efectivos del modelo.

Parámetros (unidades) Pasto Eucalipto Parámetro efectivo
IAF (m2 m−2) 2 4.25 2.43

kc (-) 1 2.81 1.35
zroot (cm) 100 600 196.4

Tabla 6.4. Valores de los parámetros de vegetación específicos y
efectivos.

Los valores diarios de ET utilizando el modelo numérico se estiman mediante la
Ec. (6.9). Con este fin, se resolvió la ecuación de Richards para estimar ks (Ec. (6.9))
utilizando los datos de la Tabla 6.4 y los valores de los parámetros de van Genuchten
listados en la Tabla 6.1.

En la Fig. 6.10 se comparan los valores de ETA estimados con la metodología pro-
puesta y el modelo numérico. Las curvas muestran un comportamiento similar para
todo el período de interés. El valor de ETA estimado a partir de la Ec. (6.9) para el
período de interés es de 718.6 mm, siendo 7.9 mm mayor a la estimación realizada por
la metodología propuesta. Esta diferencia se encuentra dentro del rango de incertidum-
bre calculado en la Sección 6.4.2. La diferencia media entre las curvas es de 25.1 mm
y el desvió estándar de estas diferencias es de 17.6 mm. El período de mayor discre-
pancia entre ambas curvas se distingue en julio-octubre del 2017, donde se observa una
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diferencia máxima de 82 mm.
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Figura 6.10. Comparación entre la evapotranspiración acumu-
lada estimada mediante la ecuación de balance hidrológico ETA
(mm) y mediante el modelo numérico ETAn (mm).

Una ventaja importante de la metodología propuesta sobre el método numérico para
estimar ET es que no se requiere estimar ET0 y formular hipótesis acerca del tipo de
vegetación. Para resaltar el efecto del tipo de cobertura vegetal en el cálculo de ET, se
estiman las curvas de ETA considerando que la superficie del terreno solo está cubierta
por pastura o eucaliptos utilizando los valores de IAF y kc listados en la Tabla 6.4. La
Fig. 6.11 muestra las curvas de ETA bajo los tres escenarios hipotéticos de cobertura
vegetal. Es interesante remarcar que se subestiman los valores de ETA cuando solo se
consideran las propiedades fisiológica específicas del pasto (ETAp = 596.9 mm) o los
eucaliptos (ETAe = 699.3 mm) como vegetación dominante del sitio de estudio. Este
simple análisis permite demostrar la ventaja de la técnica propuesta sobre los métodos
basados en la utilización de ETP al no requerir información sobre el tipo de vegetación
ni la evolución de sus propiedades fisiológicas. Los factores mencionados son críticos ya
que la evolución del IAF puede explicar hasta un 40% la variabilidad de ET (Gwate
et al. 2018).

6.5. Conclusiones
En este Capítulo se presenta una nueva metodología para estimar la evapotranspi-

ración acumulada en el observatorio AGGO. La ET se estima a partir de la ecuación
de balance hidrológico utilizando datos del gravímetro superconductor SG038 para ob-
tener estimaciones de las variaciones del almacenamiento de agua. Para una correcta
interpretación de los residuos gravimétricos con fines hidrológicos, se determinó un fac-
tor de conversión entre los residuos de gravedad y las anomalías del almacenamiento
de agua para el sitio de estudio. Este factor considera implícitamente el efecto para-
guas del laboratorio de gravimetría en la señal de gravedad. Luego, las estimaciones
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Figura 6.11. Comparación entre las tasas de ET estimadas me-
diante el método numérico considerando las propiedades del pasto
ETp, del eucalipto ETe y los dos tipos de vegetación ETn (mm).

de ∆S a partir de los residuos gravimétricos fueron utilizadas en la ecuación de balan-
ce hidrológico para estimar ETA. La metodología propuesta es simple y poco costosa
ya que solo se utilizan series temporales de precipitación y residuos gravimétricos los
cuales brindan valores integrales de ∆S tanto en la dirección horizontal como en la
vertical. La técnica propuesta no requiere información del contenido de humedad del
suelo, la profundidad de las raíces, ni los valores de la capacidad de campo y el punto de
marchitez para cuantificar el volumen total de agua disponible. Sin embargo, es justo
mencionar que el monitoreo de la gravedad con gravímetros superconductores es poco
común y requiere una reducción cuidadosa de los efectos no hidrológicos en la señal.

Dentro de las técnicas tradicionales y emergentes más utilizadas para estimar las
variaciones del almacenamiento se pueden mencionar el uso de lisímetros (Groh et al.
2019), reflectometría GNSS (Chew et al. 2016), sensores de neutrones de rayos cósmicos
(Zreda et al. 2008) o sensores humedad de reflectometría en el dominio del tiempo
(TDR). Las técnicas mencionadas tienen un área de cobertura y/o resolución vertical
menores que el gravímetro superconductor, y su aplicación se encuentra generalmente
limitada en ecosistemas heterogéneos.

Los valores de ETA calculados en AGGO fueron contrastados con valores de dos
técnicas independientes. En primer lugar, se utilizaron los productos de evapotranspira-
ción global MOD16A2. Como resultado de la comparación, se observa que los productos
de evapotranspiración MOD16A2 son buenos indicadores de ET cuando el balance hi-
drológico es positivo y los recursos de agua son suficientes para suplir la demanda de
las plantas. Por otro lado, estos productos sobreestiman ET para períodos de estrés
hídrico. Por lo tanto, los productos MOD16A2 deben ser cuidadosamente utilizados
cuando se intenta obtener un valor de referencia de ET a una escala anual.

La estimación de ET basada en datos de gravedad también fue contrastada con
valores de ET estimados a partir de ETP, mediante el modelado numérico del flujo de
agua en la zona no saturada utilizando datos de precipitación, parámetros hidráulicos
del suelo y de cobertura vegetal. Para considerar las heterogeneidades de la vegetación
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se estimaron valores del coeficiente de cultivo, índice del área foliar y profundidad má-
xima de las raíces, ponderados por las áreas cubiertas por eucaliptos y pastura. Ambas
estimaciones arrojaron resultados similares de ETA, cuyos valores son 710.9 y 718.6
mm mediante la metodología propuesta y el modelo numérico, respectivamente. Los
valores de ETA estimados representan aproximadamente un 70% de la precipitación
registrada en el período de análisis.

La técnica propuesta permitió identificar un período de estrés hídrico entre los
meses de noviembre del 2017 y marzo del 2018. Este estudio es respaldado por las
series temporales de los sensores de humedad instalados en AGGO y por los valores
de los índices de aridez. Este trabajo muestra el potencial de la hidrogravimetría para
monitorear las reservas de agua en ecosistemas heterogéneos, representando una ventaja
sobre otras técnicas estándares.
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Capítulo 7

Conclusiones

En el presente trabajo de Tesis se propuso resolver distintos problemas hidrológi-
cos utilizando datos obtenidos con el gravímetro superconductor SG038 instalado en
el Observatorio Argentino-Alemán de Geodesia (AGGO). Actualmente, el gravímetro
SG038 es el único de su tipo instalado en Latinoamérica y el Caribe que contribuye
con la red internacional de gravímetros superconductores GGP/IGETS. La instalación
y puesta apunto de este instrumental nos brindó la posibilidad única de realizar este
trabajo de Tesis para la caracterización del sistema hidrológico del sitio de estudio. Los
gravímetros superconductores son sensibles a las redistribuciones de masas de agua en
su entorno brindando una oportunidad excepcional de monitorear de forma directa y no
invasiva la evolución de las reservas de agua con gran precisión y estabilidad temporal.
A partir de las mediciones de gravedad realizadas con gravímetros de alta precisión es
posible determinar parámetros hidráulicos y componentes del ciclo hidrológico, tales
como las variaciones de las reserva de agua y la evapotranspiración. Debido a estas
características, la hidrogravimetría es considerada como la única técnica geofísica ca-
paz de monitorear el almacenamiento y el flujo de agua subterránea. Es por ello que la
aplicación práctica de esta disciplina se incrementó en los últimos años, particularmen-
te para el monitoreo de la evolución de las reservas de agua subterránea en sistemas
hidrológicos, específicamente en ambientes heterogéneos.

Para interpretar correctamente los residuos gravimétricos desde una perspectiva hi-
drológica, es necesario comprender la dinámica del flujo en su contexto geológico. Con
este fin, se analizaron de forma cualitativa las series temporales de precipitación, ni-
vel freático, humedad de suelo y la evapotranspiración de referencia estimada a partir
de datos meteorológicos registrados en AGGO. Este análisis permitió identificar los
periodos húmedos y secos interanuales, y las amplitudes estacionales de las variables
hidrometeorológicas de interés en el acotado período de datos disponibles. La caracteri-
zación hidrogeológica del sitio de estudio nos permitió obtener un mejor entendimiento
del flujo de agua en el subsuelo y analizar la relación entre las variaciones de las reserva
de agua y las mediciones de gravedad realizadas registrados en AGGO. Por otra parte,
se analizaron los residuos del gravímetro SG038, disponibles en la base de datos del
GFZ de Alemania (Mikolaj et al. 2018). Para estimar las variaciones de las reservas
de agua en AGGO se determinó un factor de conversión entre los cambios de grave-
dad observados y las variaciones equivalentes de las reservas que arrojó un valor de
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2.57 ± 0.08 mm (nm s−2)−1. Luego, se analizó la evolución de la tendencia local de
las variaciones de las reservas de agua, lo que permitió identificar períodos donde el
balance hidrológico es positivo o negativo. Este resultado fue respaldado con los datos
de humedad del suelo e índices de aridez estimados a partir de datos de precipitación,
evapotranspiración potencial y residuos gravimétricos.

En esta Tesis, se derivaron diferentes modelos analíticos y numéricos con el objetivo
de reproducir y analizar fenómenos hidrogravimétricos. En tal sentido, se presentaron
dos modelos para analizar la respuesta gravimétrica de un ensayo de bombeo en un
acuífero libre. El modelado de este fenómeno permite analizar la utilidad práctica de la
técnica y combinar datos hidrológicos y gravimétricos para obtener una estimación más
robusta de los parámetros hidráulicos de un acuífero. Los modelos propuestos utilizan la
fórmula de Dupuit (1857) para determinar la geometría del cono de descensos utilizando
como dato el caudal bombeado, la conductividad hidráulica del acuífero y los descensos
observados en el pozo monitor. Es importante destacar que los modelos propuestos
son simples de implementar dado que están basados en fórmulas analíticas cerradas.
Además, se desarrolló un modelo hidrogravimétrico para reproducir la componente
hidrológica en la señal de gravedad, considerando las fluctuaciones del nivel freático
y las variaciones de las reservas de agua en la zona no saturada, y de esta manera
estimar el rendimiento específico del acuífero Pampeano. El modelo propuesto se basa
en la atracción gravimétrica de una placa infinita de Bouguer ya que la zona de estudio
es particularmente plana. El rendimiento específico fue estimado mediante un proceso
de inversión de datos gravimétricos utilizando datos de precipitación, nivel freático y
temperatura del aire.

Los parámetros hidráulicos del acuífero Pampeano fueron estimados mediante un
ensayo de bombeo de larga duración (56 horas aproximadamente) a caudal constan-
te realizado en AGGO. La determinación de los parámetros hidráulicos a partir de
la curva de descensos observada en el pozo monitor se realizó mediante el programa
numérico de código libre WTAQ (Barlow y Moench, 1999). Este programa provee tres
de los modelos más utilizados para estimar los parámetros hidráulicos de un acuífero
libre. Estos son, los modelos de Neuman (1972), Moench (1997) y Mathias y Butler
(2006). Los modelos implementados presentan resultados concordantes para las esti-
maciones realizadas para la conductividad hidráulica horizontal, mientras que existe
una discrepancia respecto a las estimaciones realizadas de la conductividad hidráulica
vertical. La discrepancia observada se debe a los diferentes enfoques utilizados por los
modelos para describir el drenaje diferido de la zona no saturada. Con respecto al ren-
dimiento específico del acuífero Pampeano, se obtuvieron valores de 0.095 y 0.1 para
los modelos de Moench, y Mathias y Butler, respectivamente, mientras que el modelo
de Neuman subestima este parámetro. El resultado obtenido con el ensayo de bombeo,
es consistente con estimaciones previas del rendimiento específico realizadas con otras
técnicas independientes. La respuesta gravimétrico del ensayo de bombeo fue estimado
mediante los dos modelos hidrogravimétricos propuestos. Los resultados de estos mo-
delos fueron comparados con los residuos del gravímetro SG038. Lamentablemente, no
se logró observar con claridad el efecto gravimétrico de la prueba hidráulica debido a
que aún persisten efectos periódicos no hidrológicos en los residuos de gravedad. De
todas formas, esta comparación tiene el valor de ser el primer intento de ajustar la
respuesta gravimétrica de un ensayo de bombeo teórica con datos de un gravímetro
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superconductor.
El rendimiento específico del acuífero Pampeano también se estimó mediante un

modelo hidrogravimétrico que arrojó un valor de 0.11 ± 0.039. Este valor está en con-
cordancia con el obtenido mediante el ensayo de bombeo realizado en AGGO. Sin
embargo, se considera que el valor del rendimiento específico estimado con el modelo
hidrogravimétrico podría ser el parámetro efectivo que mejor represente las caracterís-
ticas del acuífero debido a que el área de influencia del gravímetro superconductor es
mayor que la del ensayo de bombeo. Es importante remarcar que el método propuesto
constituye una prometedora alternativa a las herramientas disponibles para estimar el
rendimiento específico.

Finalmente, se estimó la evapotranspiración acumulada para el período abril del
2017- mayo del 2018 utilizando la ecuación de balance hidrológico junto con los resi-
duos gravimétricos y datos de precipitación. La metodología propuesta arrojó un valor
de 710.7 ± 25.7 mm de la evapotranspiración acumulada para el período analizado,
mientras que para un período anual (abril 2017 - abril 2018) se estimó esta varia-
ble hidrológica con un valor de 662.2 mm, representando el 85% de la precipitación
acumulada anual. El resultado obtenido fue comparado con estimaciones de la evapo-
transpiración acumulada de un modelo numérico calibrado para la zona de estudio y
productos MOD16A2 obtenidos de los sensores MODIS. En primer lugar, los resulta-
dos obtenidos con la metodología propuesta y el modelo numérico son consistentes.
Sin embargo, el modelo propuesto es más simple de implementar ya que no requiere
estimar la evapotranspiración potencial ni resulta necesario formular hipótesis acerca
de la cobertura vegetal del sitio de estudio. Cuando se comparan los resultados de
la metodología hidrogravimétrica y los productos MOD16A2 se destaca que la evapo-
transpiración estimada a partir de observaciones satelitales es sobreestimada cuando el
balance hidrológico es negativo.

En síntesis, en el presente trabajo de Tesis se han desarrollado modelos hidrogravi-
métricos que permiten estimar parámetros hidráulicos del acuífero Pampeano y com-
ponentes del ciclo hidrológico utilizando datos del gravímetro superconductor SG038.
Es importante remarcar que por primera vez en la Argentina se utilizan datos de un
gravímetro superconductor para monitorear las variaciones de las reservas de agua. La
estimación del rendimiento específico del acuífero Pampeano y de la evapotranspira-
ción fueron contrastadas y validadas con técnicas hidrológicas clásicas, y constituyen
aportes originales al conocimiento hidrogeológico de la región. La determinación del
rendimiento específico mediante el ensayo de bombeo fue publicada en el trabajo de
Mikolaj et al. 2019 y la estimación de este parámetro hidrológico utilizando el mo-
delo hidrogravimétrico fue publicada en la revista Hydrogeology Journal (Pendiuk et
al. 2020). La metodología propuesta para estimar la evapotranspiración acumulada se
encuentra en proceso de revisión en la revista Hydrological Sciences Journal. Además,
los resultados obtenidos fueron presentados en diferentes congresos de la especialidad.

Actualmente, se cuenta con una serie de datos gravimétricos más extensa lo que
permitirá analizar distintos fenómenos hidrológicos y realizar comparaciones interanua-
les de las variaciones de las reservas de agua. Los resultados presentados sientan las
bases para analizar la variabilidad natural de las reservas de agua en AGGO debido al
posible impacto del cambio climático. Por último, se concluye que la implementación
de la gravimetría de alta precisión podría permitir alcanzar algunos de los objetivos
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centrales de la Hidrogeofísica, tales como la determinación no invasiva de los paráme-
tros hidráulicos y la evolución temporal de las reservas de agua en sistemas hidrológicos
complejos.
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