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Tema 2. CARACTERIZACION DEL MEDIO POROSO

2.1. INTRODUCCION

El medio poroso se distribuye de forma continua y tortuosa y lo componen tres fases bien
diferenciadas: solida, liquida y gaseosa. La primera, denominada matriz, esta formada por las
particulas minerales y organicas del suelo unidas mediante agregados mas 0 menos estables. Las
otras dos, compuestas por agua y aire con vapor de agua, ocupan los espacios huecos, poros, entre
las particulas solidas del suelo. El agua no es pura sino que lleva disueltas sales y sustancias
orgénicas. A la fase liquida se le denomina disolucion del suelo y su flujo se considera laminar.

La caracterizacion espacial de las propiedades hidrofisicas del suelo adolece de la variabilidad
espacial de las variables implicadas en el movimiento del agua y transporte de solutos. El estudio de
dicha variabilidad se ha visto favorecido por el desarrollo de los métodos de medida y de analisis en
muestras de suelo representativas de la superficie en estudio. Las medidas tomadas en puntos
especificos del suelo no dejan de ser una mera aproximacion de la realidad que utiliza la
Geoestadistica para estimar la variabilidad espacial de la propiedad en estudio en el conjunto de la
superficie. Dicho conocimiento permitird una gestion méas eficiente de los recursos naturales, en
especial el uso del agua de riego, en una sociedad donde ésta es un bien escaso.

2.2. CARACTERIZACION FiSICO-QUIMICA DEL SUELO

Las particulas minerales de la fase sélida varian en tamafio. Su distribucion define la textura
del suelo. La clasificacion de familias de suelo del tridngulo de texturas se hace en funcion de la
proporcion en arcilla, limo y arena del mismo. Los suelos arenosos son sueltos y relativamente
inertes mientras que los arcillosos son suelos mas complejos, fisicamente pesados lo que dificulta su
laboreo.

La ordenacion de los agregados del suelo, atendiendo a la forma, el tamafio, la disposicion, y
el grado de cohesién y compactacion de las particulas sélidas, define la estructura del mismo. Esta
condiciona sus propiedades hidrofisicas pues determina la proporcion y tamafio de los poros.

2.2.1. Porosidad

La capacidad de un suelo para retener y dejar pasar el agua y el aire se relaciona con su
volumen de poros V,. La relacion entre éste y el volumen aparente V, del suelo se denomina
porosidad P.

p-Ys [2.1]
- _

a

La porosidad coincide con el contenido de agua del medio poroso saturado sin embargo, no es
indicativa de la cantidad de agua que puede transmitir. La expresion anterior puede expresarse por:

p=1_Fa [2.2]
P

donde p, es la de densidad aparente del suelo (relacion entre la masa de suelo seco y su volumen

aparente) y pn la densidad de las particulas minerales (relacién entre la masa de suelo seco y el

volumen ocupado por las particulas minerales).



La porosidad depende de la composicién, de la textura y de la estructura del suelo. Por lo
general, P varia de 0,4 a 0,6 y su valor es superior a 0,9 en suelos con un contenido de materia
orgénica (su forma irregular produce una escasa compactacion). Un aumento en el contenido de
arcilla favorece la formacion de agregados del suelo e incrementa la porosidad. La tabla 2.1 muestra
el intervalo de valores de P y p, de diversos suelos.

Porosidad (P) Densidad aparente (p,)
Suelo (%) (glem?)
Arenoso 36-56 1,16-1,70
Franco 30-55 1,20-1,85
Arcilloso 35-70 0,88-1,72

Tabla 2.1. Intervalo tipico de valores de P y p, en distintos suelos
(adaptado de Kutilek y Nielsen 1994).

La porosidad y la densidad aparente del suelo no deben de relacionarse, directamente, con la
permeabilidad del suelo. Se da la paradoja de que suelos con valores p, grandes y valores P
pequefios son muy permeables mientras que al contrario, suelos con valores p, pequefios y P
grandes son poco permeables. La permeabilidad del suelo se relaciona con la forma y distribucién
del tamario de poros.

Los poros difieren en forma y en tamafio. La interconexion entre ellos varia con el tipo de
suelo, con la actividad biologica y con las practicas de cultivo. El uso de maquinaria agricola, la
aplicacion de elevadas concentraciones de fertilizantes, unido a la disminucidén progresiva de
materia organica, favorece la compactacion del suelo, deshace los agregados y modifica su
porosidad.

La porosidad de los materiales porosos compuestos por un tamafio de particula uniforme
depende de su compactacion. Los medios porosos con predominio de diferentes tamafios de
particulas minerales tienen una menor porosidad dado que las particulas mas pequefias rellenan los
huecos que dejan las particulas grandes. Cuanto mas amplio es el rango en el tamafio de particula
mas pequefia sera su porosidad. La porosidad también depende de la forma de las particulas solidas.
Formas redondeadas se compactan mas que las formas irregulares por lo que P es méas pequefio.

El tamafio de poro afecta a la retencion del agua en el suelo. Los poros gruesos tienen una
capacidad de retencion baja pero participan de forma activa en la filtracion liquida en situaciones de
saturacion. Sin embargo, los poros finos tienen una capacidad de retencién mas alta. Se suele
distinguir tres categorias de poros: microporos (diametro comprendido entre 3 a 30 pum), mesoporos
(didmetro comprendido entre 30 a 100 um) y macroporos (diametro > 100 um). Una proporcion
equilibrada y estable entre los diferentes tamafios de poro asegura un buen comportamiento del
suelo ante el agua: los poros mas grandes facilitan los procesos de filtracion y de aireacion mientras
que los mas pequefios permiten una buena capacidad de retencion.

En el medio poroso natural (rocas, sedimentos,..), la porosidad producida por la accion de los
factores climaticos suele denominarse porosidad primaria. La presencia de fracturas entre los
materiales aumenta su porosidad. A ésta ultima se la denomina “porosidad secundaria”.

En suelos francos y arcillosos V, no es constante, depende del contenido de humedad & (ver
figura 2.1). El suelo se expande cuando se humecta y se contrae cuando se seca. La relacion entre P
y Va con @ muestra zonas diferenciadas. En la zona no lineal, cuando el suelo se seca, solamente,
una proporcion del volumen ocupado por el agua es ocupado por aire; cuando el suelo se humecta,
el volumen del suelo aumenta pero una proporcién de poros permanece llena de aire. Por debajo de
un determinado valor de & el volumen aparente del suelo alcanza el minimo. En suelos con alto
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contenido de agua ésta se pierde sin un cambio apreciable en V,. Los valores de & que delimitan las
diferentes zonas estan condicionados por la textura y estructura del suelo, tipo de arcilla, contenido
en materia organica etc.

P, V.
Aa

Figura 2.1. Variacion de la porosidad y volumen
aparente con el contenido de agua en suelos con
arcillas expandibles.
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La determinacion de la forma y distribucion del espacio poroso es esencial para el estudio del
movimiento del agua en el suelo. La distribucion de poros suele realizarse en el laboratorio en
muestras de suelo ya que no existe un procedimiento practico para determinarla en campo.

2.2.2 Distribucion de las particulas minerales

Los materiales porosos se clasifican en funcion de su tamafio de grano atendiendo a las
especificaciones dadas por diversos organismos como el U.S. Geological Survey o la American
Society of Testing Materials. La distribucion del tamafio de particulas minerales se representa en las
Ilamadas curvas granulométricas (ver figura 2.2) que muestra la distribucion acumulada de los
tamafos de particula: curvas de frecuencia acumulada. El valor de la ordenada indica el porcentaje
de particulas de tamafio menor que el valor del didmetro d que le corresponde en el eje de abscisas,
expresado a escala logaritmica o a escala real. Dichas particulas han pasado por el diametro d de la
criba utilizada para la evaluacion de las mismas.

Las curvas continuas muestran uniformidad en la distribucion de los diferentes tamafios de
particulas del medio. Las curvas con discontinuidades indican el predominio de unos tamafios sobre
otros. Estas curvas proporcionan informacion de la composicién de las particulas minerales de una
determinada muestra de suelo y son de aplicacion en diferentes campos de la Ingenieria Hidraulica
como la caracterizacion de materiales filtrantes, por ejemplo filtros de arena o grava, utilizados en
obras hidraulicas (embalses, presas, cimientos, relleno de carreteras...).
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Figura 2.2. Curvas granulométricas de distintos componentes de suelos.
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En algunas curvas granulométricas el eje de ordenadas expresa el porcentaje de particulas
retenidas en la criba utilizada para su clasificacion por lo que se debe de sustraer de 100 las
cantidades representadas en la figura anterior.

Para describir la distribucién del tamafio de particulas en cada muestra del medio poroso, a
partir de su curva granulométrica se considera: los tamafios pequefios de particula, la pendiente y su
forma. Con respecto a los primeros, éstos se clasifican, segun el rango de tamafios especificado para
cada uno de ellos, en arena fina, arena gruesa y grava. Hazen (1892) definid “tamafio efectivo” de
particula como el correspondiente al tamafio de particula donde el 10 % corresponde a la fraccion
mas fina y el 90% a la mas gruesa. Este representa un indice general utilizado en la clasificacion de
los tamarios de arena y sirve para correlacionar el tamafo de grano de arena con su permeabilidad
intrinseca Ki (depende de las caracteristicas del medio poroso). En las curvas representadas en la
figura 2.2 se determinaria por el valor djp correspondiente al 10% de las particulas. El tamafio
medio de las particulas es el valor dsq correspondiente al 50 % de las particulas.

La distribucion del tamafio de particulas del medio poroso se ha correlacionado con Ki por
medio de diferentes expresiones empiricas cuya aplicacion se ve restringida a medios similares pero
no asi a otros medios con diferente tamafio de particulas y/o agregados. Se ha observado que en
materiales porosos formados por particulas con forma esférica uniforme de diametro efectivo d, el
caudal que lo atraviesa es proporcional a d®. Aplicando la ecuacién de Darcy se cumple:

Ki oc d? [2.3]

Los materiales porosos con gradacion uniforme en el tamafio de particulas cumplen la
relacion anterior. Cuanto mas pequefio es el tamafio de particula, mayor es su superficie especifica
por lo que la resistencia al flujo es mayor y el valor de Ki menor. Por el contrario, tamafios mayores
de particula producen poros méas grandes por lo que Ki aumenta.

La conductividad hidraulica K depende tanto de las caracteristicas geométricas del medio
poroso como de las propiedades del fluido, fundamentalmente, peso especifico y y viscosidad
dinamica u (K= Ki y/ p). Hazen (1911) observo que en filtros de arena con “tamafio efectivo” djo
comprendido entre 0,1 y 3 mm se cumple la relacion siguiente:

K ocd? [2.4]

La pendiente correspondiente de la mayor parte de la curva puede determinarse de diferentes
maneras. En la practica, se usa el coeficiente de uniformidad Cu definido por Hazen como la
relacion entre el tamafio de particula que corresponde al 60% de particulas mas pequefias y el
correspondiente al 10% de particulas méas pequefias (Cu= deo/d10). Este representa el valor medio de
la pendiente de la curva entre el 10 y el 60% de los tamarfios de particulas. Su valor es indicativo de
la buena o mala uniformidad en la gradacion de los tamarios de particula. Cuanto mas pequefio sea,
mas uniformes seran los tamafios de arena dentro de los limites considerados. Su uso queda limitado
a materiales que, de por si, ya son uniformes por ejemplo en gravas.

En cuanto a la forma de la curva cabe distinguir las formas en “S”, como las que presentan
los sedimentos acarreados por el agua en suspension, y las distribuciones con la presencia de colas,
como los acarreos de mezclas de arena y grava. La porosidad de los materiales con curvas en forma
de S es mayor que la de los materiales con curvas con presencia de colas.



Hasta hoy, no se conoce un método que calcule directamente K a partir de la curva
granulomeérica del material. Sin embargo, la informacion que de ellas se extrae permite estimar la
capacidad para transmitir agua del medio.

2.2.3. Comportamiento de las arcillas

Las arcillas son particulas minerales de tamafio < 2 um con gran superficie especifica y con
caracter coloidal. Poseen carga eléctrica negativa que se compensa con la adsorcion de cationes
Na*, K*, H", NHs", Mg®*, Ca** y AI** de la disolucién del suelo. Estos, al no formar parte de la
estructura de la arcilla, se intercambian por otros cationes de la solucion y son los responsables de la
capacidad de cambio del suelo que afecta tanto a la retencion y movimiento de sales y de nutrientes
en él, como a su estabilidad estructural (floculacion y dispersion de los coloides). La capacidad de
cambio depende del contenido y el tipo de arcilla (superficie especifica y carga eléctrica).

La carga eléctrica negativa de la superficie externa de la micela se neutraliza con la carga
positiva de los cationes de la disolucién del suelo formando la denominada doble capa electrostatica
(ver figura 2.3). La concentracion de cationes varia con la distancia a la micela (ver figura 2.4). Los
cationes proximos a ella forman una capa mas rigida que la de los mas alejados. Esta se hace mas
difusa al aumentar la distancia a la micela y disminuir la concentracién de cationes. Su distribucion
final, resulta del equilibrio entre la atraccion electrostatica entre éstos y la arcilla y del proceso de
difusion, derivado de la agitacion de las moléculas de agua, que tiende a equilibrar su
concentracion. El estado de equilibrio se corresponde con el minimo de energia libre del sistema.
Los aniones, por lo general, son repelidos de la superficie micelar. Para profundizar en la
justificacion teorica de la doble capa electrostatica consultar Childs, 1969 (seccion 4.9) e Iwata et
al. 1995 (seccion 2.3).

En la figura 2.3 (a) se muestra una micela cuya carga negativa ha sido neutralizada por
cationes adsorbidos. Tras la humectacion del suelo una parte de ellos se separa de la micela (ver
figura 2.3 b).
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El espesor de la doble capa, definido por la distancia entre la superficie externa de la micela
hasta el punto donde la concentracion de electrolitos se aproxima a la de la disolucién del suelo,
disminuye con el aumento en la valencia de los electrolitos y, para una misma valencia, disminuye
al aumentar su concentracion (ver figura 2.4).
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Cuando dos particulas de arcilla se aproximan, las dobles capas de cada una de ellas
interaccionan entre si. Se crea una fuerza electrostatica (de Coulomb) de repulsién entre los
electrolitos, con la misma carga eléctrica, adsorbidos a ellas que tendera a dispersarlas. Por otra
parte, las fuerzas de atraccion, fuerzas de Van der Waals entre los dipolos de las moléculas de agua,
que estan unidas fuertemente a la micela y que se mueven al unisono con ella (hidratacion de la
arcilla), tendera a atraerlas. El efecto de éstas fuerzas es mayor cuanto mas proximas se encuentren
las particulas de arcilla pues son inversamente proporcionales a la séptima potencia de la distancia
intermicelar mientras que las electrostaticas, son proporcionales al cuadrado de la distanciay su
efecto sigue manifestandose a distancias mayores (ver figura 2.5).

Repulsion

N T Figura 2.5. Fuerzas entre micelas hidratadas.
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Aparte de las fuerzas citadas, se producen otras fuerzas de atraccion y de repulsién pero de
menor importancia. Cuando predomina el efecto de atraccién la arcilla flocula. Para profundizar
mas en la interaccidn entre las dobles capas consultar Childs, 1969, secciones 4.10 y 4.11. e lwata et
al. 1995 (seccion 3.1). El balance entre fuerzas de atraccion y repulsion es reversible. Segun las
condiciones del suelo la arcilla puede repetir varias veces el proceso de dispersion y floculacion
como ocurre en un suelo regado con agua en la que se varia la concentracion de sales y la
composicién de iones.

La dispersion se favorece en situaciones con espesor grande de la doble capa: disoluciones
con concentracion de electrolitos pequefia, complejo de cambio dominado por un cation
monovalente etc. Por el contrario, favorecen la floculacion situaciones con espesor pequefio de la
doble capa: disoluciones con concentracion de sales alta. La recuperacién de suelos salino-sddicos
exige lavar las sales y aplicar mejorantes quimicos (en general calizos). Un complejo de cambio
dominado por el Na™ crea unas condiciones estructurales del suelo deficientes al dispersar la arcilla.

Las arcillas tienen caracter higroscépico: adsorben y condensan el vapor de agua de la
atmosfera del suelo. Conforme se hidrata la arcilla aumenta el espesor de la capa de moleculas de
agua que la rodean. La adsorcion de las moléculas de agua a la superficie externa de la arcilla se
produce por complejos mecanismos donde interviene fuerzas de atraccion electrostatica y puentes
de hidrégeno. La fuerza de atraccion disminuye al aumentar la separacion a la micela. EI agua mas
proxima a la superficie de la micela es retenida con mas fuerza. Se cree que la estructura y



propiedades (viscosidad, densidad) de ésta pueden diferir de las del agua de la disolucion del suelo.
Los cationes adsorbidos a la superficie externa de la arcilla pueden, a su vez, hidratarse.

Cuando la arcilla se pone en contacto con la disolucién del suelo, la diferencia de presion
osmdtica entre ésta y la de la doble capa origina unas presiones que tienden a expandir y aumentar
su volumen. Por otra parte, conforme la micela aumenta de tamafio, la carga negativa de los aniones
adsorbidos a la doble capa de una micela repele a los de otra proxima y las dos micelas se separan
produciendo un aumento del volumen del suelo. Durante la expansion se cierran los poros mas
gruesos con la consiguiente reduccion en la permeabilidad del suelo.

Durante la desecacion del suelo se produce la contraccion de la arcilla provocando fisuras,
sobre todo, en la superficie del suelo. En climas semiaridos, con alternancia entre humectacion-
desecacion, se llegan a formar planos de fracturas en horizontes mas profundos. Los suelos ricos en
monmorillonita, por ejemplo vertisoles, al humectarse se encharcan y al desecarse se endurecen
dificultando las labores agricolas.

2.3. CARACTERIZACION ESPACIAL DE LAS PROPIEDADES DEL SUELO

La variabilidad espacial de las propiedades hidrofisicas del suelo es causada tanto por factores
naturales (roca madre, procesos formadores del suelo y tiempo), como por la actividad bioldgica y
humana. Bajo el supuesto de medio homogeéneo, la distribucion de una propiedad dada puede ser
determinada en muestras independientes de suelo y a partir de ella, predecir la distribucién en el
conjunto de la superficie de suelo en estudio. Se requerird, a priori, determinar el tamafio y niUmero
de muestras necesarias y la relacion entre muestras proximas. Por el contrario, si no se considera
dicho supuesto, el nimero de muestras requerido para caracterizar una propiedad es astronémico lo
que dificulta la estimacion de su distribucion en el resto de la superficie en estudio.

Con frecuencia, las medidas de una variable en muestras diferentes no son independientes; las
tomadas en puntos proximos tienen menos variabilidad que las de los méas alejados. Esta correlacion
espacial condiciona los resultados de la estadistica clasica por lo que la variabilidad espacial de las
propiedades hidrofisicas del suelo se analiza con las herramientas que proporciona la
Geoestadistica. Esta, estudia las variables regionalizadas (poseen una correlacion espacial) en las
que se observan dos componentes complementarias y aparentemente contradictorias, por una parte,
una componente aleatoria asociada con las variaciones erraticas e impredecibles de la variable y por
otra, una componente determinista de variacién lenta (Ilamada deriva) que refleja en cierta forma,
las caracteristicas globales del proceso analizado. Las variaciones erraticas no permiten su
descripcion como funcion continua por lo que se les aplica la teoria de las variables aleatorias.

Los apartados que siguen recogen una sintesis de las herramientas empleadas por la
Geoestadistica en el estudio de la variabilidad espacial. La primera de ellas es el semivariograma,
que define la funcion que caracteriza la variabilidad espacial a partir de medidas tomas en muestras
de suelo. La segunda, es la técnica de krigreado que utiliza la funcién anterior para interpolar la
variable en estudio a los puntos donde no se realizaron medidas. Un estudio mas detallado de la
materia requiere la consulta a textos especializados como el citado en la bibliografia
“Geoestadistica. Aplicaciones a la hidrologia subterranea”.

2.3.1. Variacién espacial de las propiedades del suelo
2.3.1.1. Variabilidad y funciones de densidad de probabilidad

La variabilidad de cualquier proceso suele definirse por un coeficiente de variacion CV cuyo
valor depende de variabilidad intrinseca de la variable en estudio y de la superficie de la muestra de



suelo donde se realiza la medida. Warrick y Nielsen (1980) estudiaron la variabilidad de diferentes
propiedades del suelo observandose valores del CV entre 7 'y 10% en la estimacion de la densidad
aparente del suelo D, y en el contenido de agua en suelos saturados é; valores entre 10 y 100% en
la determinacion del porcentaje de los diferentes tamarios de particulas minerales del suelo y en el
contenido de agua a una tension dada y valores superiores al 100% en variables relacionadas con
procesos de transporte como la conductividad hidraulica y difusividad.

Cada propiedad se caracteriza por una funcion de densidad de probabilidad (fdp) calculada
con las medidas obtenidas en las diferentes muestras del suelo. EI CV muestra el sesgo de misma. El
contenido de humedad, la densidad aparente y la distribucion de arena y de arcilla, se ajustan
bastante bien a la fdp Normal o de Gauss. Mientras que la distribucion de sedimentos, la
conductividad hidraulica y la difusividad se aproximan mas a la distribucion log-normal. Por lo
general, las medidas obtenidas suelen ajustarse a una de esas dos distribuciones u a otras de tipo
empirico. Propiedades con CV pequefios requieren un mayor nimero de muestras para obtener un
buen ajuste.

2.3.1.2. Tamaiio de la muestra

La caracterizacion hidroldgica del suelo tiene por objeto el conocimiento y descripcion de los
procesos hidroldgicos (infiltracion, redistribucion, evaporacion, avenamiento) lo que requiere su
estudio en varios niveles de aproximacion utilizando varias escalas. Las de mayor interés son la
microscopica, la macroscopica (en columnas de laboratorio o el “pedon”) y la de campo o cuenca
(figura 2.6) .
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En la escala microscopica se describe el
poro de forma individual, asemejandolo a un
capilar cilindrico, al que se le asigna un valor
de radio equivalente. La caracterizacion del
suelo desde un &mbito microscopico es
inviable por lo que, considerandole un medio
continuo, se recurre al estudio de sus
propiedades a escala macroscépica: en el
laboratorio (columnas de suelo homogéneo) o
con el “pedon” (muestras de campo de,
aproximadamente, 1 x 1 x 1 m). Este,
caracteriza un volumen de elemento de suelo
representativo con una distribucion de poros
determinada. Se le supone homogéneo por lo
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La extrapolacion de los resultados del “pedon” a una escala mayor, denominada de campo o
cuenca, requiere el estudio de la variabilidad espacial en el plano horizontal de todos los procesos.
Conviene distinguir dos categorias: la escala del “pedotop” (unidad taxonémica mas pequefia en la
clasificacion de suelos) y la escala utilizada en la elaboracion de mapas pedologicos (pedologia
sinonimo de edafologia). En la primera, la variabilidad es de naturaleza estocéstica (dependiente de
la propiedad fisica del suelo) mientras que en la segunda, es tanto estocastica como determinista
(causada por la roca madre o microclima que condicionan la evolucion del suelo).

La posicion de cada “pedon” queda bien definida en mapas con escalas 1:2000 o 1:5000
donde suelen colocarse abreviaturas de las propiedades hidraulicas méas importantes. En mapas con
escalas mayores, 1:20000, la superficie correspondiente a cada “pedotop” es estimada por
interpolacion simple o con las herramientas de la Geoestadistica. Las variables hidraulicas suelen
estimarse con regresiones lineales que las correlacionan con variables de facil medida como:
textura, densidad aparente, contenido en materia organica del suelo y estructura.

La figura 2.7 muestra la situacion de las siete unidades pedoldgicas, segun la escala del mapa,
que caracterizan una superficie de 100 ha. Se realizaron medidas de la intensidad de infiltracion (i;)
en 293 muestras de suelo, tomadas a incrementos de 60 m en toda la superficie. Estas medidas se
compararon con las estimaciones obtenidas por el método de interpretacion para la clasificacion de
suelos basado en la textura de la muestra (U.S. Dept. of Agriculture 1951), no observandose
relacion entre ellas (ver figura 2.8a). En cambio, al agrupar las medidas de infiltracion en sus
correspondientes “pedotop” y calcular un valor de infiltracion media i;, representativo de cada uno
de ellos, la correlacion entre éstos y las estimaciones fue evidente (ver figura 2.8b).
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Figura 2.7: Mapa pedoldgico en el que se muestran
siete “pedotops” (designados con las letras A, B, C,
D, E, Fy G) correspondientes a una superficie de 100
ha (Duffy et al. 1981 citado en Kutilek y Nielsen

1994).
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Figura 2.8: Comparacion de los valores de infiltracién instantanea i; obtenidos en
campo y los estimados por el método de la textura del suelo: (a) sin considerar los
siete “pedotops” del campo y (b) valores medios de cada “pedotop”.



El valor medio de las diferentes medidas es representativo de una determinada superficie o
volumen que es asignado al centro del mismo (el suelo se considera un medio continuo). La
dimension de muestra mas pequefia no suele ser menor de 0,01 m siendo la mas frecuente de 0,1 m.
El tamafio de la muestra se calcula para estimar el valor medio de una variable con una determinada
precision. El efecto del tamafio de la muestra en la magnitud de una propiedad fisica del suelo A se
ilustra con el ejemplo siguiente: una serie de circulos de diametros pequefios d y grandes D (con
valores medios, respectivamente, d y D desconocidos) se distribuyen uniformemente en una gran
superficie o, tal como muestra la figura 2.9. Supuesto que A es proporcional a la cuarta potencia del
didmetro de cada circulo se tiene:

A:c[idﬁiD;‘ } [2.5]

donde c es la constante de proporcionalidad y, m y p son, respectivamente, el nimero de circulos
pequefios y grandes.

El valor medio A por unidad de superficie es:

A= [2.6]
w
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celosve0s0e00se00000 efectode laescalaen el valor de una propiedad fisica.
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Se determina A a partir de los valores Ai(s) (1< i < N), calculados segun [2.6],
correspondientes a un numero N de secciones cuadradas de longitud L y superficie s tomadas al
azar. A priori debe de determinarse el valor de s para que todas las secciones N pertenezcan a una
misma poblacién.

Si d <L < D la muestra no contendra ningdn circulo grande por lo que se evaluaréa el efecto
de los circulos méas pequefios sobre la propiedad en estudio. Pero si A fuere proporcional al
cuadrado de D el tamafio de la muestra no seria adecuado para estimar su valor pues no se evalua el
efecto de los circulos grandes.

Si L > D pero a su vez mucho menor que la separacion entre circulos grandes vecinos, las

secciones elegidas contendran muchos circulos pequefios pero muy pocos grandes por lo que en su
histograma de distribucion de tamafios de poros aparecerian dos picos.
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Si L es mayor de cuatro o cinco veces la separacion entre circulos grandes vecinos la
proporcidn de circulos grandes de cada seccidn serd mayor que en la situacion anterior y en cada
seccion, se calcula un valor Aj(s) que se supone pertenece a la misma poblacion. Por lo tanto los
valores de la media y de la varianza podran ser estimados con cierta aproximacion. La longitud,
area 0 volumen mas pequefio de la muestra necesario para predecir dichos valores para una
propiedad dada se denominan, respectivamente, linea, superficie o volumen (VER) del elemento de
suelo representativa (0). Bear (1972) definid este ultimo como el volumen més pequefio de suelo
que contiene una representacion de la variacion microscopica con las proporciones y formas
existentes en el suelo. Su valor varia con la propiedad estudiada y, para cada una de ellas, dependera
tanto de su magnitud como del suelo. Un suelo se considera homogéneo cuando la escala de
observacion es al menos el tamafio definido por el VER en caso contrario, el suelo es heterogéneo.

2.3.1.3. Estimacién del nimero de muestras

En la estimacion del numero de muestras N y de su ubicacion se tiene en cuenta el trabajo
requerido y coste econdmico que supone la recogida de las mismas. Se valorard un aumento de N
en funcidon de la mejora en el grado de confianza del resultado.

Se elige un nivel de confianza 100 (1-o) % tal que el estimador del valor medio de la
poblacion m pertenezca al intervalo de confianza [ m -d, m +d], donde d es la desviacion fijada
para el estimador de m y o indica la probabilidad de que el valor real de m no se incluya en dicho
intervalo. Al disminuir el intervalo de confianza 6 al aumentar d, disminuye también N. Dada una
poblacion distribuida segin una funcién de Gauss (0 con gran numero de muestras tal que cumpla
con el teorema Central del limite) y supuesto que las medidas son independientes, se cumple que el
valor medio de las muestras x pertenece a una distribucién de Gauss con la misma media de la
poblacién y una varianza o” x definida por:

ol =— [2.7]
donde o es la varianza de la poblacion.

El nivel de confianza se expresa como una probabilidad:
(-2 J00% =P€d <x-m<d 700% [2.8]

Dada una variable aleatoria z, se define la diferencia estandar con la media zps, como

— d
050 — ~ /
C-a=P ~Zosa <R

El valor de zp5, Se consulta en libros de estadistica. Suele elegirse, para una probabilidad o
dada, el valor correspondiente a la distribucion t de Student con (N-1) grados de libertad. Por lo

tanto, N se determina por:

2
(o}

d?

por lo que la expresion anterior se reescribe como:

<Zosa [2.9]

N =2, [2.10]

2.3.1.4. Correlacidn espacial entre muestras vecinas

En la formacion del suelo han intervenido tanto factores primarios (temperatura, lluvia) como
factores secundarios entre los que se encuentra las fisuras producidas por la actividad bioldgica.
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Estas tltimas pueden rellenarse con particulas finas por lo que sus propiedades hidraulicas diferiran
del suelo adyacente.

Intuitivamente es de esperar que las medidas en muestras vecinas sean similares. Las medidas
de muestras procedentes de una superficie muy pequefia se consideran pertenecientes a una
poblacién secundaria (caracteriza un determinado factor secundario) que se incluye dentro de una
poblacion mayor en la que en su proceso de formacion han intervenido los factores primarios. En
estos casos, los parametros de la estadistica clasica (media, varianza,...) pueden diferir bastante de
los valores reales. Sélo las medidas de muestras representativas de los distintos efectos secundarios
proporcionaran una estimacion mas exacta del valor real de la variable estudiada. Es decir, las
muestras sometidas a los distintos efectos secundarios son independientes entre si mientras que las
sometidas a un mismo efecto secundario no lo son.

La distancia a la que dos muestras se consideran independientes se denomina distancia o
rango influencia y caracteriza la variabilidad espacial de cada propiedad. Se determina con el
semivariograma. El rango influencia de las propiedades hidraulicas disminuye con la profundidad
del suelo lo que confirma lo comentado en los parrafos precedentes de los efectos secundarios. Los
valores de la media y varianza de una propiedad fisica no pueden predecirse con fiabilidad sin
antes estimar el VER y el radio de influencia.

2.3.1.5. Efecto escala. Determinacién del volumen del elemento representativo VER
Efecto de escala

La presencia de poros pequefios influye decisivamente en las propiedades hidraulicas del
medio poroso. La probabilidad de encontrar en un corte, del suelo, por un plano transversal una
gran proporcion de poros pequefios disminuye con el aumento del tamafio de la muestra al contrario
de lo que pasa con los poros gruesos (ver figura 2.9). La figura 2.10 muestra como el valor medio y
la desviacién tipica de la conductividad hidraulica a saturacion Ks disminuye al aumentar el
didmetro de la muestra.

A
1000~

800 [—

000 = Figura 2.10. Variacion de la conductividad

hidraulica a saturacion con el diametro de

400 = la muestra.

200 —

Conductividad Hidraulica (cm/d)

O L1ttt >
15

5 10
Diametro del molde (cm)

Estimacion del volumen del elemento representativo VER

Por lo general, conforme el tamafio de la muestra aumenta, la variabilidad de la variable
medida disminuye y puede llegar a alcanzar un valor constante que representa la varianza del
método de medida utilizado. Para cada propiedad, el VER define el tamafio de muestra méas pequefio
al que corresponde una varianza constante (ver figura 2.11). Se observo que la varianza de las
medidas de la infiltracion en el suelo disminuye al aumentar el didametro del infiltrometro de anillo
utilizado.
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VER
Figura 2.11. Esquema donde se muestra
"""" S el efecto del tamafio de la muestra en la
medida de las propiedades del suelo.

Medida

Tamario de la muestra

La variabilidad de ciertas propiedades en un suelo dado puede ser tal que, no sea posible
determinar el tamafio del VER o que éste sea tan grande que no resulte practico. En suelos donde la

propiedad en estudio presenta una tendencia clara en el valor medio ¢ en la varianza son
heterogéneos.

Generalmente, el procedimiento elegido para la estimacion del VER de una determinada
propiedad es el siguiente:

1. Tomar medidas en muestras con diferentes tamafios.

2. Calcular su valor medio, la mediana y la varianza.

3. Seleccionar el tamafio méas pequefio cuyos valores medio y mediana estén mas proximos
y sean estables.

En la practica, el tamafio de la muestra no se ha de elegir sélo por la magnitud de su varianza
sino también debe de considerarse que la medida se haga de forma préactica y operativa. Un método
de muestreo tedioso puede incrementar el error de medida.

Se determina el valor de la mediana junto con el de la media dado que los histogramas
(distribucién de la curva de frecuencia) de las medidas procedentes de dos muestras de tamafios
distintos pueden ser diferentes aunque tengan igual media, por ejemplo histogramas con uno o dos
picos.

En algunas propiedades del suelo, sobre todo si éste es muy heterogéneo, se ha observado una
correlacion entre el tamafio de la muestra y el rango influencia por lo que se necesita determinar el
VER antes del muestreo para poder estimar el rango influencia. El problema fundamental en el
analisis de la variabilidad espacial de cualquier propiedad es correlacionar la medida de las
muestras con el comportamiento del suelo en general.

2.3.2. Determinacion de la variacion espacial

La variabilidad en el espacio de una variable se determina a partir de correlogramas o de
variogramas (0 semivariogramas). Tanto uno como otro, consideran un conjunto de variables
aleatorias z(X1), z(X2),..... Z(Xn) correspondientes a los puntos X; X, X, respectivamente. Su valor
no tiene porqué corresponder, exactamente, al punto X; sino, mas bien, define un volumen
representativo cuyo centro se hace corresponder con dicho punto.

Una variable es estacionaria si su funcion de distribucién no varia en toda la superficie de
muestreo. Se la denomina estacionaria de 2° orden cuando el valor de z, en cualquier punto,
coincide con su valor medio y la covarianza de z(X1) y z(X,) y existe y es funcion de la distancia h
entre X3 Y X,. Una variable se dice que es estacionaria de 1° orden cuando la media de las diferencias
entre las observaciones es 0, es decir: E € >-z€+h _:0. Esta seré estacionaria de 1° y 2° orden
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cuando la media y la varianza son constantes en todo el dominio de interés (tanto la varianza como
la covarianza existen).

El correlograma caracteriza a variables aleatorias estacionarias de 1° y 2° orden sin embargo
el variograma, caracteriza a variables intrisecas (variables con un menor grado de estacionariedad).
En éstas se cumplen las hipotesis intrinsecas de la Geoestadistica: cumple la condicion de
estacionariedad de 1° orden (el valor de z en cualquier punto del variograma coincide con el valor
medio) y la varianza z(x+h)- z(x), existe para toda distancia h y es funcién unica de h. Una variable
caracterizada por un correlograma también posee un variograma pero no asi lo reciproco.

2.3.2.1. Correlograma

El correlograma p(h) de una variable regionalizada representa la funciéon de correlacion o
auto-correlacion en relacion con h. Por lo general, p(h) dependeréa tanto de la direccién como de la
magnitud de h. Se define por:

~ Cov f(x),z(x+h E §(xX)-X g(x+h)—X
prpae ;2( ) LER00-x Joxehy -x ] [(2.41]

O

donde Cov representa la covarianza de cualquier par de valores de z separados una distancia h (h>
0), definida como el resultado del producto de la diferencia de cada uno de los valores con respecto
al valor medio z. Cuando h— 0 la Cov[z(x), z(x+h)] tiende a la varianza de z, c°.

El correlograma no es mas que una serie de correlaciones de la variable donde cada par de
observaciones distan una distancia h. Su dominio esta comprendido dentro el intervalo p(0)=1y -1
< p(h) <1 para todo h.

Las figuras 2.12 muestran correlogramas tedricos tipicos. En ellos se observa que para h=0 se
obtiene el valor maximo, p(0)= 1. En la fig. 2.12a, al aumentar la distancia entre muestras, p
disminuye gradualmente hasta hacerse 0. En este caso, se dice que las muestras son independientes.
Las muestras proximas son mas parecidas que las mas distantes y por lo tanto su correlacién es
mayor. La fig. 2.12b caracteriza una variable aleatoria pura sin correlacién espacial, p(0)= 1y a
otras distancias p(h)= 0. El resultado no depende de la separacion entre muestras. La fig. 2.12c
caracteriza a una variable ciclica. Al aumentar la distancia h el correlograma toma,
alternativamente, valores positivos y negativos y, eventualmente, se aproxima a 0 a grandes
distancias. Un ejemplo de este Gltimo es la acumulacion de sedimentos por inundaciones periddicas.

A A A

(a) (b) (c)
17 — —

o/

> > >

Figuras 2.12. Correlogramas teéricos tipicos de las propiedades del suelo: (a) la correlacion entre los
valores disminuye de forma gradual; (b) valores no correlacionados y (c) valores ciclicos.

En la practica para estimar el correlograma p(h) se determina el nimero de pares de muestras
N (h) separas una distancia h. Si las muestras se toman en un “transecto” unidimensional los pares
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de puntos pueden pertenecer a clases discretas. En la practica se define un tamafio de clase y N (h)
caracterizara todos los pares de puntos pertenecientes a esa clase. La funcién de covarianza C (h) se

calcula por:
N (h)

CE> {N(h) Jz«x) (%, +h) -7 [2.12]

donde z es el estimador de la media.

Siendo o el estimador de la varianza, el correlograma de la muestra Cr, (h) se calcula por:

Cn(h)= CJ(?) [2.13]

En teoria, para determinar Cp, (h) se requiere un gran nimero de pares de observaciones para
cada distancia h pero, en la practica, unas 100 observaciones suelen ser suficientes.

2.3.2.2. Semivariograma

El rango influencia de cada propiedad se estima a partir del semivariograma (también Ilamado
variograma) y(h) que define la estructura espacial de la variacion de la variable en estudio, méas que,
lade la propia variable. Se define por:

7€ > —Var f(x)-z(x+h)_ [2.14]
donde Var es la varianza.

Lo mismo que en el correlograma, X y h son en general, vectores. Dado que, las variables
espaciales suelen ser anisotropas el correlograma y el variograma dependeran de la orientacion del
“transecto” considerado en el muestreo. En el supuesto de no ser independientes de la orientacion se
cumple E [z(x+h)]= E[z(x)] y la ecuacion anterior se transforma en:

Q::EE f(x+h)-z(x) 7 [2.14°]

*(h) es un estimador de y(h), definido como:
N (h)

y €= ZN(h) Zl(x +h)—z(x;) ] [2.15]

donde todas las variables han sido previamente definidas.

Si la variable aleatoria es estacionaria de 1° 2° orden posee tanto variograma como
correlograma. A partir de las ecs. [2.11] y [2.14°] se cumple:

y(hy=c? - p(h)_ [2.16]

Por la propia definicion de semivariograma (ec. 2.14) para h= 0, y(h)= 0, pero no siempre es
asi. Hay situaciones donde se obtiene un valor de ordenada en el origen Cy (“the nugget variance™)
que define el denominado “efecto pepita”(ver figura 2.13b y c). Este resulta de la imposibilidad de
tomar valores h=0 dado que la muestra tiene un tamafo finito. El semivariograma y(h) aumenta
dentro del rango, ¢ distancia, de influencia a hasta un valor constante denominado meseta (sill),
que coincide con la varianza de la poblacién o®. La distancia a representa la separacién minima
entre pares de muestras para no estar correlacionadas y por tanto ser independientes.
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Las figuras 2.13. muestran variogramas teoricos tipicos. La fig. 2.13a define un modelo lineal
con un valor y(0)= 0 y un valor de meseta C. Se cumple y(h)= C a distancias h > a. La figura 2.13b
define un modelo lineal con caracteristicas parecidas al anterior pero muestra el “efecto pepita”. El
semivariograma lineal con meseta Cy +C se caracteriza por:

C,+C 9/ b ara h<a
- + <
7€ =] " ar P [2.17]
C,+C para h>a
A A
(@) (b)
62 'y A
c % C+Cy
a Co a
> |
h h
A A
(© (d)
2
c K y
- ‘C (})-z(x+h) ‘
C+Cy
Cia
<a—’| .
Oi A > >
h h

Figura 2.13. Variogramas teéricos tipicos: (a) Modelo lineal con rango influencia a y
meseta C; (b) Modelo lineal con rango influencia a, meseta C+C, y efecto pepita Cy; (c)
Modelo esférico con rango influencia a y efecto pepita Co; d) Modelo lineal sin meseta.

La figura 2.13.c define el modelo esférico, que junto el modelo exponencial son dos de los
mas utilizados. Se caracterizan por:

~ k)
~ |C,+C|15 -05 para O<h<a
7/(] Al 0 a“ a“

C,+C para h>a

modelo esférico [2.18]

y(cz C, +C[1—e(%:J modelo exponencial [2.19]

donde t es un parametro denominado longitud de correlacion. En la practica se considera a’= 3 t
donde y (a’)~ a + 0,95 C,.

Supuesto una superficie de suelo infinita, el modelo esférico y(h)= Co + Ci1= &° Si la
superficie es finita, 6> < Co + C;.

En las figuras 2.13 a, b y c el variograma alcanza un valor constante a grandes distancias. Sin

embargo, cuando la variable en estudio no es estacionaria de 1° y 2° orden, y(h) no se estabiliza (ver
figura 2.13d).
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Si la variabilidad espacial depende sélo de la distancia h el variograma se denomina
isotropico (ver figuras 2.13). Se denomina anisotropico cuando depende tanto del médulo como de
la direccion de h.

La condicion de estacionariedad de 1° orden puede ser comprobada a partir del parametro
denominado deriva D, calculado por:

N (h) -
D(h):ﬁz ¢ 2¢+h [2.20]

Si D(h)= 0 la variable es estacionaria de 1° orden. Por el contrario, si su valor es distinto de 0,
se produce una deriva y la media no puede ser considerada constante en todo el dominio de estudio.

Determinacion de los parametros del semivariograma

El semivariograma experimental se obtiene a partir de las medidas realizadas en muestras de
suelo. En la préctica, los valores reales de la meseta o, rango influencia (estructura espacial) a y el
efecto pepita (nugget varianza) C, son dificiles de estimar. Las semivarianzas calculadas a partir de
las observaciones no ajustan de forma suave sobre la linea de tendencia sino que oscilan de forma
mas 0 menos acusada a lo largo de ella (ver figura 2.14).

A
- . . Figura 2.14. Ajuste de un modelo de
. . . semivariograma esférico (linea solida) a los puntos
* que definen el semivariograma experimental.
Co+tC
Co
>

*

h (m)

La eleccion del modelo de semivariograma tedrico que mejor se aproxima al experimental se
hace, en cierta manera, de forma subjetiva aunque es aconsejable seguir una serie de pautas tales
como: seleccionar una funcién valida dentro del rango de aplicacion; confiar mas en los puntos
determinados con un mayor nimero de pares N (h) y poner especial cuidado en las distancias
cortas. Dado que el comportamiento en el origen es critico, la utilizacion del ajuste automatico de
curvas basado en la minoracion de los errores al cuadrado no es en general adecuada. La adecuacion
de un modelo u otro se juzga a partir de técnicas como la denominada “jack-knifing”.

Para cada propiedad se debera determinar el rango de influencia a partir del cual las muestras
se consideran independientes. Dicho rango existe siempre que se trate de variables estacionarias de
1°-2° orden 6 lo que es lo mismo que exista la funcién de covarianza para todo valor de h. Las
muestras proximas no son independientes por lo no pueden aplicarse las técnicas tradicionales de
analisis de datos. En las figuras 2.12a y b la distancia a la cual p(h) tiende a 0 define su rango de
influencia.

Se denomina escala integral A al valor de h en el que se igualan las areas rayadas de la figura
1.14. Se usa para medir el grado de correlacion espacial de la variable y ha sido definida como:

A= wjp@lh (1- dimension) [2.21]

17



A= [2 Q]Ah pﬁ}ih] (2- dimensiones) [2.21]

El valor de A depende de la seleccion de las superficies de muestreo. La escala integral de
muestras procedentes de grandes superficies tienden a ser mayor que la de superficies mas
pequefias. La relacion entre la superficie de estudio y 4 es compleja ya que depende de la variacién
entre muestras, su tamafio y de condiciones de estacionariedad.

2.3.3. Interpolacién espacial
El krigeado es una técnica de interpolacion usada para estimar el valor de un parametro dado a
partir de las medidas de las muestras. Se denomina krigeado puntual cuando se estima el valor del
parametro en un punto y krigreado por bloques cuando la estimacion caracteriza a un volumen
elemental representativo (VER) del medio poroso.

2.3.3.1. Krigreado puntual

Una de las aplicaciones de la geoestadistica es la estimacion de la variable en estudio z en
puntos donde no se tomaron muestras. En la practica, se suponen conocidos sus valores z(x;),
Z(X2),.... z(Xn) en los puntos, respectivamente, X1, Xz, .... X, y Se determina el semivariograma (o
correlograma) tal como se ha descrito en la seccion 2.3.2. El krigreado puntual es una mejora de la
interpolacion lineal que estima el valor z* en el punto Xo,. Proporciona el mejor estimador lineal
insesgado del valor interpolado asi como, la varianza Var(z-z*) que indica la fiabilidad del
resultado.

El krigeado puntual supone que la variable es intrinseca. El procedimiento de célculo incluye
los pasos siguientes:
1. Calcular el variograma experimental y determinar un modelo de variograma teérico de
ajuste.

2. Seleccionar los coeficientes de ponderacion A; para calcular z*(xo) a partir de las
observaciones z(x;):

Z*((o ::I__ZN:ii Z((ij [2.22]

donde N son puntos separados de X, por distancias menores que la que corresponde al rango de
influencia del variograma (distancia a partir de la cual la autocorrelacion es nula).

El mejor estimador lineal es aquel que elige los coeficientes A; tal que se cumpla:
Ef* € >2¢, +0 [2.23]

Var f* €, >-z€, _ es minima [2.24]

La condicién [2.30] indica que la media de los valores estimados coincide con la media de los
medidos (z(Xo) y su estimador z*(Xo) son desconocidos). Los valores A; que cumpliendo [2.23]
garantizan que z*(Xo) es insesgado cumplen la condicion siguiente:

>4 -1 [2.25]

3.Hacer minima la varianza, ec. [2.24], cumpliendo con la restriccion [2.25].
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Para ello, se considera el multiplicador de Lagrange 2 1 y queda:

N
var [+ €, > zQOEZu(Zﬁi —1] [2.26]
i=1
Por definicion y considerando [2.23] se llega a:
N N N
Var [* €, >2€, =-> > 44,7, +2>. A7, [2.27]
i=1 j=1 j=1

donde y;; toman el valor:
A =r&—X%; [2.28]

Sustituyendo el segundo miembro de [2.27] por el término de varianza de [2.26] y tomando
derivadas parciales respecto a A; se obtiene el conjunto de ecuaciones lineales siguientes:

N
DAy +tu=re,  1=12..,N [2.29]

it

Las ecuaciones anteriores pueden ponerse en forma matricial:

A
A{ } =b [2.297]
M
_711 Va - V1 ]
YalVe - VN2
donde A= : : y las matrices columnas vienen dadas por las transpuestas de

YniVni o Y L

11 .. 1 0
ﬂ, T
|:#:| = Eiz Ay u_yb' = llO Yo Vno 1
Se deben determinar N+1 pardmetros (A4,...., An Y 1t ) que se calculan a partir de [2.29°]:
A -1
=A"D [2.30]
yzi
La varianza del error de estimacion, llamada varianza del krigreado . Se calcula por:
A
ol =h' [ } [2.31]
M

Cuando se produce “efecto pepita” la ec. [2.29°] debe ser evaluada incluyendo los términos vi;
(desde i=1 hasta N) bien asignandoles el valor de la “varianza del efecto pepita” Cy 6 bien el valor
0. En cualquiera de los dos casos los coeficientes de ponderacién A; son algebraicamente iguales. En
el segundo caso, se toma como multiplicador de Lagrange u + Cop. Siendo el valor de p el que
cumple yii= Co.

19



Una alternativa a la solucion [2.29°] es sustituir los valores yj; por sus correspondientes
covarianzas. En todo el proceso, lo mas tedioso es calcular la transpuesta de la matriz A sobretodo
con un gran numero de puntos. Afortunadamente, en la practica, con diez 0 menos medidas se
consiguen buenas aproximaciones y la inclusion de mas coeficientes de ponderacion s6lo modifica
ligeramente el resultado.

La varianza del krigreado evalua la fiabilidad del estimador. Este varia dentro del dominio de
la estimacion. Se suelen elaborar mapas de error donde se muentran las superficies de mayor
variabilidad en las cuales seria recomendable tomar muestras adicionales. Otro método para evaluar
las estimaciones es el denominado “jack-knife” consistente en evaluar sistematicamente, en cada
punto, el valor de la variable z*(x;) como si dicho valor fuese desconocido. Seguidamente, se
compara la estimacion obtenida con el valor medido. EI método permite evaluar diferentes modelos
de variogramas. EI méas adecuado es el que tiene la menor varianza entre el valor real y el estimado
por krigeado.

2.3.3.2. Krigreado por blogues

La técnica de krigeado por bloques hace extensivo la estimacion de una variable en un punto
dado a otros de la misma zona y obtiene un valor medio z(Xo) representativo del elemento
considerado V, que se calcula por:

7(X,) = Vi [2(x) dx [2.32]
0V,

donde el elemento V, puede corresponder a una linea, una superficie o un volumen, para los casos

de que la variable esté definida, respectivamente, en un espacio de una, dos o tres dimensiones.

Los valores medios se distribuyen de forma mas suave que los obtenidos mediante krigeado
puntual por lo que el efecto de la variabilidad espacial se observa con mas claridad.

El estimador z*(Xo) se calcula por:

Z*(Xo) = iii () [2.33]

El procedimiento a seguir es el mismo que el descrito para el krigeado puntual. Si el
estimador es insesgado cumplira 4= 1y al hacer minima la varianza se obtiene:

A
A{ } =S [2.34]
M
El vector columna del segundo miembro de [2.34] coincide con la transpuesta de:
s’ = ffﬁ,Vo: 77((2 ’Vo;"" 77((N 7Vo ;I-_ [2-35]
donde v se corresponde con el valor medio del variograma en cada blogque Vo, por ejemplo:
_ 1
7€ Ny = [7€, x3ix [2.36]
Vo !

La resolucion del sistema lineal de ecuaciones [2.34] se hace de forma similar a la comentada
en el krigreado puntual. La varianza del krigreado por bloques &% se calcula por:

N
_ _ 1
G =23 7€V 3= |1 &, x D [2.37]
i=1 0 vV,
En general, dicha varianza es menor que la krigeado puntual. La diferencia entre ellas es igual
al valor del segundo sumando de [2.37].
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2.3.3.3. Krigreado universal

En los métodos anteriores se ha supuesto que la variable era intrinseca, es decir con
incrementos estacionarios (E & +h >-z(x) +0). Pero en numerosas situaciones, la variable no
satisface esas condiciones y el proceso muestra una deriva (ec. [2.20]) por lo que las ecs. [2.29]
deben de cambiarse. Con este tipo de variables suele descomponerse a la variable z (x) en dos: una
funcion determinista que caracteriza la deriva y una componente estocastica que se caracteriza por
una funcidn aleatoria intrinseca de media nula.

El modelo més simple para caracterizar la deriva es:

e 3 1) [2.38]

donde fy, fi,....., f son funciones conocidas linealmente independientes y p es el nimero de termino
usado para la estimacion. Los coeficientes ao, aj, ..., @, S& desconocen, aunque No son necesarias
para le técnica del krigreado.

i=N -
El estimador z*(xo) es el mismo que en [1.19], z* €, }Zii z€; , pero la ec. [2.30] se
i=1
transforma en:

N ~ N ~ -
S ar.x; 3> u £ € =r€.x; [2.39]
i=1 i=1

y la ec. [2.39] se transforma en:

iﬂﬁ fj(Xi):fj(Xo) j=0,---,p [2.40]

La varianza del krigreado oux es mayor que en los métodos anteriores debido a la

incertidumbre asociada al modelo elegido para caracterizar la deriva. Se calcula por:

N p
O :Zﬂ’i 7€, XOjZ:Uk f (Xo) [2.41]
i1 k=0

Las modelos mas simples para caracterizar la deriva son funciones polindmicas, por ejemplo,
considerando el espacio unidimensional fo(x)=1, f1(X)=X, f2(X)=x".

La dificultad en el uso de este método estriba en que la estimacién o el ajuste del variograma
requiere conocer la deriva, pero los coeficientes a; de [2.38] s6lo se estiman de forma Optima
cuando éste es conocido. Estos inconvenientes se resuelven con métodos que sobrepasan el &mbito
de estudio en este tema.
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2.5. LISTA DE SIMBOLOS UTILIZADOS

Dimensioén
a: Rango de influencia, L
Co: Varianza pepita,
Cn: Correlograma muestral, -
Cov: Covarianza,
CV: Copeficiente de variacién, -
Cu: Coeficiente de uniformidad del medio poroso, -
d: Diametro de particula mineral, L
D: Diametro, L
D (h): Deriva, -
E: Esperanza matematica, -
h: Distancia entre dos puntos, L
K: Conductividad hidraulica, LT
Ki: Permeabilidad intrinseca del medio poroso, L?
Ks: Conductividad hidraulica del medio poroso saturado, LT
L: Longitud, L
N: Namero de muestras, I
P: Porosidad del medio, -

s: Superficie, L2
V: Volumen, L3
Va: Volumen aparente, L®
z: Variable aleatoria, -
a: Grado de confianza, -
9: Contenido de humedad, -

y: Peso especifico del fluido, ML*T
y(h): Semivariograma, -
). Escala hintegral, L
i Coeficientes de ponderacion, -
" Viscosidad dinamica del fluido, MLT?
“j Correlacion. -
P(): Densidad de las particulas minerales del medio poroso, ML
Pm- Densidad aparente del medio poroso, ML?
Pa: Superficie y L2
(’;: Varianza. -
o



Subindices:

i, Numero de orden,
K-
p- Poro.

Supraindices:

Krigreado y

- Valor medio.
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