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1 Desequilibrio en el presupuesto hidrológico moderno de las cuencas 

hidrográficas topográficas a lo largo de la vertiente occidental de los Andes (21–

25°S): implicaciones para la evaluación de la recarga de aguas subterráneas
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Puntos clave

● Los balances hidrológicos modernos en las cuencas hidrográficas topográficas a lo largo del margen occidental de los 

Andes (21–25°S) no se cierran.

● El flujo regional en estado estacionario desde fuera de estas cuencas produce grandes áreas contribuyentes de 

naturaleza conflictiva.

● El agua subterránea liberada del almacenamiento a largo plazo es esencial para equilibrar los presupuestos de agua 

modernos y afecta la forma en que se gestionan los recursos hídricos.

Palabras clave:Salar de Atacama, Chile; recargar; flujo de agua subterránea regional; paleorrecarga; 

recarga pulsada

Resumen

Las tasas modernas de descarga de agua a menudo superan la recarga de agua 

subterránea en cuencas áridas. Este aparente desequilibrio de masa dentro de una cuenca 

puede reconciliarse a través del flujo de agua subterránea entre los drenajes topográficos 

y/o el drenaje del agua subterránea almacenada que se recarga durante los períodos 

pluviales. Investigamos discrepancias en el presupuesto hidrológico moderno de cuencas 

a lo largo del flanco oeste de los Andes en el norte de Chile (21–25°S), centrado en la 

cuenca endorreica del Salar de Atacama y cuencas adyacentes. Presentamos estimaciones 

con límites de incertidumbre de las tasas de recarga modernas que no se acercan al 

equilibrio de la descarga de agua subterránea moderna observada dentro de las cuencas 

topográficas. Se exploraron dos conceptualizaciones de cuencas hidrogeológicas que 

descargan al Salar de Atacama con un modelo de agua subterránea 2D simplificado. Los 

resultados de los modelos respaldan la interpretación de que se requiere el flujo 

subterráneo entre cuencas y el drenaje transitorio del agua subterránea del 

almacenamiento para equilibrar los balances de agua a lo largo del margen de la meseta. 

Los modelos examinan más a fondo si este sistema sigue respondiendo al forzamiento 

climático (en escalas de tiempo paleoclimáticas) de los períodos pluviales y destacan las 

características generales de sistemas de margen de meseta similares, que incluyen:
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Resumen en lenguaje sencillo

Siguen existiendo desafíos para comprender la fuente de agua de los arroyos, manantiales 

y humedales en las regiones secas del mundo. Este artículo documenta una discrepancia entre la 

cantidad de agua que ingresa a una región en comparación con la cantidad de agua que sale del 

sistema en el desierto alto de los Andes chilenos. Se muestra que la cantidad de agua que sale es 

mayor que la que ingresa al sistema dentro del área de drenaje cercana. Esto se logra combinando 

estimaciones físicas de la precipitación con mediciones químicas de los componentes de las aguas 

locales. Mostramos que es probable que esta agua se mueva bajo tierra a través de importantes 

barreras topográficas hacia la región. Sin embargo, esta agua no es suficiente para resolver las 

diferencias observadas; por lo tanto, proponemos que se tenga en cuenta el agua almacenada 

dentro de la región procedente de condiciones paleoclimáticas más húmedas. Juntos,
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1. Introducción

Las tasas de extracción de agua antropogénica y descarga de agua natural a menudo exceden la recarga de 

agua subterránea (por ejemplo, rendimiento seguro o rendimiento perenne) en cuencas áridas [por ejemplo,van 

Beek et al., 2011;Gleeson et al., 2012]. Las investigaciones sobre el cierre de presupuestos hidrológicos en cuencas 

topográficas son objeto de muchas investigaciones recientes [Schaller y Fan, 2009; Muñoz et al, 2016; Liu et al., 2020]. 

El análisis de Liu et al., (2020) sugiere que 1 de cada 3 cuencas analizadas tenía un área de captación efectiva mayor o 

menor que la cuenca topográfica. Este desequilibrio de masa dentro de una cuenca puede reconciliarse con el flujo 

intercuenca subsuperficial entre drenajes topográficos y/o el drenaje del agua subterránea almacenada recargada 

durante 500–1000 años antes de los períodos pluviales actuales. Si bien estos procesos están bien documentados a 

nivel mundial [por ejemplo,Callejón et al., 2002;Gleeson et al., 2011;Condón y Maxwell, 2015], existen debates sobre 

los métodos para distinguir física y cuantitativamente entre estos mecanismos, ya que ambos dependen de procesos 

que operan en grandes escalas espaciales y temporales difíciles de observar directamente [p.Nelson et al., 2004;

Masbruch et al., 2016;nelson y mayo, 2014]. La suposición de cierre hidrológico de estado estacionario también 

sustenta las reconstrucciones de paleoprecipitación basadas en sedimentos lacustres [p.Urbano et al., 2004,Ibarra et 

al.,2018]. Por lo tanto, nuestro objetivo es restringir mejor las dimensiones espaciales y temporales del flujo 

subterráneo entre cuencas y el drenaje transitorio del almacenamiento de agua subterránea en un sitio.
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donde se documenta un desequilibrio hidrológico moderno en la cuenca topográfica. Ambos temas son 

críticos para comprender la respuesta de las aguas subterráneas a los cambios naturales y 

antropogénicos en la recarga de los acuíferos.Cutbert et al.,2019].

Los márgenes de la meseta orogénica, especialmente en las regiones áridas, se caracterizan por fuertes 

pendientes en la topografía y el clima que conducen al desarrollo de sistemas de aguas subterráneas a escala 

regional.Haitjema y Mitchell-Bruker, 2005;Gleeson et al., 2011] y fuentes de recarga de frente de montaña. Las 

cuencas cerradas pueden conservar los registros geológicos de los flujos de agua durante 102–106períodos de 

tiempo de un año en la acumulación de minerales evaporíticos [p. ej.Godofredo et al., 2003;Jordán et al., 2007; Munk 

et al.,2018]. El Salar de Atacama alberga >1800 km3de halita [Corenthal et al., 2016] en una cuenca cerrada adyacente 

a la meseta del Altiplano-Puna, y proporciona un caso extremo para evaluar el papel potencial del flujo de agua 

subterránea a escala regional y el drenaje transitorio del almacenamiento de agua subterránea en el mantenimiento 

de las tasas de descarga de agua en escalas de tiempo modernas y geológicas (Figura 1). Ambos mecanismos 

invalidan el cierre topográfico de estado estacionario del presupuesto hídrico, una suposición que se utiliza a 

menudo para la gestión de los recursos hídricos [por ejemplo, como la utilizanDirección General de Aguas,2013 en el 

Salar de Atacama y documentado enGorelick y Zheng,2015; Currell et al.,2016].

Sosteniendo la acumulación masiva (>1500 m de espesor [Jordán et al., 2007]) las evaporitas en la 

cuenca requieren mantener el nivel freático dentro de varios metros de la superficie terrestre durante un 

período de 5 a 10 millones de años [Tyler et al., 2006]. Las estimaciones de recarga en las cuencas 

topográficas superficiales que drenan al Salar de Atacama no son suficientes para equilibrar las pérdidas por 

evaporación/transpiración al final del sistema de flujo [Corenthal et al., 2016]. Componentes individuales del 

balance hídrico de la cuenca topográfica relativamente pequeña e hiperárida del Salar de Atacama y la meseta 

Altiplano-Puna adyacente [kampf y tyler, 2006;Salas et al., 2010] han sido ampliamente estudiados. Si bien 

existe evidencia de recarga moderna en los Andes centrales [Houston, 2002;houston, 2007,2009;Kikuchi y 

Ferré, 2016; Urrutia et al., 2019; Viguier et al., 2018; Viguier et al., 2020; ]; las tasas, la extensión espacial y los 

mecanismos están poco limitados [p.Montgomery et al., 2003;Jordán et al., 2015;Rissman et al., 2015;

Scheihing et al.,2018; Viguier et al., 2020]. La acumulación de halita, un indicador del flujo de entrada de agua 

promedio a largo plazo, confirma el desequilibrio hidrológico observado en escalas de tiempo geológicas 

[hasta 10 millones de años; Corenthal et al., 2016]. Sin embargo, recientemente Munk et al. (2018) presentaron 

flujos de solutos para la superficie y la subsuperficie poco profunda que representan los solutos alojados en 

halita y salmuera en la parte superior.
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(30 m) en una escala de tiempo Myr. El flujo de agua subterránea a escala regional, la transferencia entre cuencas y 

los eventos de recarga pulsada (escala de tiempo de 10 a 100 años) están documentados [houston, 2006b;Rissman et 

al., 2015;Jordán et al.,2019] en la región, y se sugiere que la descarga moderna en el desierto de Atacama refleja el 

drenaje de las aguas subterráneas recargadas durante períodos pluviales episódicos (103– 104años) en el Pleistoceno 

tardío y el Holoceno [Fritz et al., 1981; Herrera et al., 2021; Sáez et al., 2016;houston y hart, 2004;Gayo et al., 2012]. Un 

trabajo reciente de Moran et al. (2019) presenta más evidencia del papel del agua subterránea premoderna que 

domina la descarga de agua a los manantiales y lagunas, al tiempo que muestra que el flujo de agua subterránea 

entre cuencas es fundamental para explicar las observaciones de la descarga en la cuenca.

Esfuerzos previos para equilibrar el presupuesto hídrico del Salar de Atacama [Rissman et al., 2015; 

Corenthal et al.,2016], cuencas cerradas cercanas [houston y hart, 2004;Herrera et al.,2016] y márgenes de meseta 

en general [p. ej.Anderman et al., 2012] identificó discrepancias en las estimaciones del flujo de agua, con pérdidas 

de agua a través de la evapotranspiración que superan con creces los aportes de las cuencas hidrográficas 

modernas. Dos mecanismos que se han considerado previamente para cerrar el balance hídrico [Corenthal et al., 

2016 yMorán et al., 2019]: (1) un área de cuenca hidrográfica más grande que abarca rutas de flujo de agua 

subterránea entre cuencas a escala regional recargadas de la precipitación en elevaciones más altas y (2) el 

equilibrio hidrológico moderno incluye el drenaje del almacenamiento transitorio de agua subterránea recargado 

durante condiciones más húmedas se exploran aquí. En este trabajo, la recarga de la precipitación se cuantifica 

escalando mediciones puntuales a conjuntos de datos satelitales regionales, incluida la incertidumbre, definiendo 

aún más la magnitud y la escala temporal del desequilibrio hidrológico inferido de las observaciones de la 

acumulación de halita en el Salar de Atacama [Corenthal et al.,2016]. Se integran conjuntos de datos únicos para (1) 

cuantificar el área de una cuenca de captación de agua subterránea a escala regional necesaria para equilibrar la 

descarga moderna, (2) aproximar el papel de la recarga del Pleistoceno tardío en la descarga moderna y (3) dilucidar 

los mecanismos y procesos físicos por qué agua se entrega a la cuenca. Luego, estos datos se utilizan para restringir 

un modelo de agua subterránea 2D simplificado para comprender únicamente la fuente de recarga del suelo de la 

cuenca. Si bien el modelo no se enfoca en los detalles de la interacción agua dulce/salmuera del sistema acuífero del 

piso de la cuenca, sí permite la exploración de escalas temporales y espaciales dinámicas de fuentes de recarga 

tanto del flujo de agua subterránea regional como del drenaje transitorio en dos conceptualizaciones 

hidrogeológicas. Juntos
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2. Área de estudio

Salar de Atacama , una importante depresión topográfica con un área de más de 17.000 km2

adyacente a la meseta Altiplano-Puna de los Andes Centrales, sirve como punto focal para nuestro análisis del 

desequilibrio hidrológico en la región (Figura 1). El Salar de Atacama comenzó a acumular un depósito masivo de 

halita ~7 Ma, coincidiendo con el levantamiento de la Meseta Andina Central [Jordán et al., 2002a, 2007;Reutter et al., 

2006]. El núcleo de halita de la cuenca alberga una salmuera rica en litio que proporciona aproximadamente un tercio 

del suministro mundial de litio [Maxwell, 2014]. Los abanicos aluviales son importantes conductos hidrológicos hacia 

el Salar de Atacama; apoyando la descarga de numerosos manantiales y filtraciones en la zona de transición 

alrededor del núcleo de halita, y alimentando humedales y lagunas ambientalmente sensibles. La tendencia espacial 

observada del gradiente descendente de aluvión, carbonato, yeso y halita a lo largo de las trayectorias de flujo a 

través de la zona de transición documenta la evaporación del agua de entrada hasta que alcanza la saturación de 

halita [Risacher et al., 2003]. Siete arroyos perennes y efímeros emergen en los contactos estratigráficos y 

estructurales, pero pierden todo el flujo superficial a través del aluvión antes de alcanzar las facies de yeso y halita. 

Estas corrientes actúan como conductos importantes para la recarga efímera y enfocada tanto del agua meteórica 

local como del agua subterránea regional que emerge y se reinfiltra a lo largo de su camino (p. ej., Kikuchi y Ferré, 

2016; Scanlon et al., 2006). El agua subterránea poco profunda vuelve a emerger en sistemas lagunares complejos 

por encima de una interfaz de agua dulce/salmuera cerca del margen del salar [Boutt et al., 2016; Marazuela et al., 

2019; Munk et al., en revisión].Una serie de ignimbritas hidrogeológicamente importantes del Plio-Pleistoceno se 

originan en el Complejo Volcánico Altiplano-Puna en la meseta [p.Jordán et al., 2007; Salisbury et al., 2011] y se 

extienden hacia el subsuelo del Salar de Atacama; en la mitad norte de la cuenca, estas unidades se interpretan como 

altamente continuas. El sistema de fallas de Salar, con tendencia norte-sur, ciego, de ángulo alto y hacia el este, 

acomoda más de 1 km de desplazamiento a través del núcleo de halita [Lowenstein et al., 2003;Jordán et al., 2007;

Rubilar et al.,2017; Martínez et al., 2018].Jordán et al.[2002] sugieren que esta falla actúa como una barrera que 

provoca la descarga de caminos de flujo de agua subterránea a escala orogénica en el Salar de Atacama.
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Hay muchos estudios que documentan explícitamente [Montgomery et al., 2003; Rissman et al., 2015;

Jayne et al.,2016] o implicar [Magaritz et al., 1990;Pérez-Fodich et al., 2014;Jordán et al., 2002a, 2002b] que el 

agua de la Cordillera de los Andes alimenta cuencas gradiente abajo hacia el oeste a través del flujo de agua 

subterránea regional. En su análisis del acuífero MNT (sureste del Salar de Atacama), Rissmann et al. [2015] 

proporciona uno de los pocos ejemplos en la región donde se ha utilizado información hidrológica y 

geoquímica para investigar e implicar una conexión desde un área de recarga de gran altura para descargar 

en el margen salar. los87señor/86Los valores de Sr para el agua de descarga informados por Munk et al. [2018] 

respaldan el posible vínculo entre los lagos salados de altura y las salmueras en el Salar de Atacama propuesto 

por Rissmann et al. [2015], y son consistentes con la observación de Grosjean et al. [1995] que muchos de los 

lagos de gran altitud nunca alcanzan la saturación de Na-Cl y que el agua enriquecida en Na y Cl luego drena a 

cuencas de menor elevación.

La cuenca del Salar de Atacama, en el corazón del Desierto de Atacama, se caracteriza por un clima hiperárido a 

árido [Hartley y Chong, 2002]. Importante variabilidad interanual de las precipitaciones [Garreaud et al., 2003] incluye 

eventos de lluvia poco frecuentes de alta intensidad que producen una recarga efímera y concentrada de aguas 

subterráneas [houston, 2006b;Boutt et al.,2016]. Debido a que la cuenca ha estado cerrada desde al menos el 

Mioceno tardío [Jordán et al., 2002a], la descarga de agua superficial se produce sólo por evaporación. Los registros 

sedimentarios sugieren que los climas variables áridos a hiperáridos han dominado desde 53 ka.Bobst et al., 2001;

Godofredo et al., 2003], con al menos cuatro períodos más húmedos que el moderno desde 106 ka [Gayo et al., 

2012]. Los modelos hidrológicos para lagos en el altiplano boliviano sugieren de manera similar que la precipitación 

puede haber sido de 2 a 3 veces mayor que la actual durante estos períodos, y los períodos húmedos regionales más 

recientes ocurrieron durante el Pleistoceno tardío Tauca y Coipasa (eventos pluviales de los Andes centrales)

[Placzek et al., 2013]. Los registros sedimentarios del Salar de Atacama documentan además la variación en el 

balance hidrológico del Salar de Atacama desde >100 ka hasta el presente [Bobst et al., 2001;Godofredo et al., 

2003;Lowenstein et al., 2003]. Registros de depósitos de paleo-humedales al sur del Salar de Atacama 

sugieren períodos húmedos menos pronunciados de 14-9,5 ka y 4-0,7 ka, [Quade et al., 2008; Saez et al., 

2016] consistente con registros de vegetación y otros depósitos de humedales en la región [Betancourt et al., 

2000;Rech et al., 2002, 2003], así como registros arqueológicos [Gayo et al., 2012; Santoro et al., 2017]. El 

clima alrededor del Salar de Atacama ha sido más seco desde mediados de
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Holoceno basado en el nivel freático debajo de la superficie del suelo en sitios de paleo-humedales y 

observaciones de núcleos de sedimentos en el Salar de Atacama [Rech et al., 2002;Quade et al., 2008; 

Placzek et al., 2013].
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3.1 Conceptualización del Presupuesto Hídrico Moderno

Restringir el presupuesto hidrológico moderno es fundamental para evaluar si el sistema está equilibrado 

dentro de la cuenca hidrográfica topográfica. Si el sistema se encuentra en estado estacionario dentro de la cuenca 

hidrográfica topográfica, las aguas subterráneas se recargan a partir de la precipitación (GWRCH) más la escorrentía 

de agua superficial (R) equilibraría toda la evapotranspiración (descarga) del Salar de Atacama (DSdA) sin cambios en 

el almacenamiento (S). Al considerar el balance de agua más allá de la cuenca hidrográfica topográfica, también se 

debe considerar un término de pérdida adicional de evapotranspiración de los salares y lagos en cuencas cerradas 

de gran altura (DHighElevSalars). La descarga difusa de la precipitación en áreas que no son salares se contabiliza en el 

GWRCHtérmino.

La conceptualización más conservadora (más equilibrada) del equilibrio hidrológico moderno se puede 

describir de la siguiente manera:

∆  =   !"#+   −  ps−  #'()*+,-$.+./0 (1)

En el contexto de esta ecuación, proporcionamos estimaciones limitadas por la incertidumbre de GW distribuidos 

espacialmenteRCHy DHighElevSalarsen toda la región como el término críticamente limitado para evaluar el equilibrio 

hidrológico. Un cambio negativo en el almacenamiento sugeriría que se necesita agua de fuera de la cuenca 

topográfica o extraída del almacenamiento para cerrar el presupuesto moderno, mientras que un cambio positivo 

en el almacenamiento reflejaría la recarga y las entradas de agua superficial que actualmente superan la 

evapotranspiración. Evaluamos la ecuación (1) tanto para la cuenca topográfica como para la cuenca hidrogeológica. 

Definimos la cuenca hidrogeológica como el área contribuyente potencial más pequeña dentro de la cual el 

presupuesto hidrológico de estado estacionario se cierra dentro de límites de incertidumbre razonables (es decir, 

escenario M enCorenthal et al.,[2016]). Este escenario conservador tiene el potencial de contar dos veces alguna 

descarga tanto en el GWRCHy R, ya que es probable que la escorrentía esté dominada por la recarga de aguas 

subterráneas.

222
223
224
225
226
227
228
229
230
231
232

8



Boutt et al. Revista de hidrogeología 2020-12-18

233
234
235
236
237

Una conceptualización del presupuesto de agua menos conservadora (menos equilibrada) supone que el agua en los 

arroyos alimentados por manantiales dentro de la cuenca del Salar de Atacama proviene en su totalidad de aguas subterráneas. En 

esta conceptualización, los eventos de precipitación recargan los acuíferos (GWRCH) pero no generan escorrentía (R). Esta 

conceptualización del equilibrio hidrológico moderno se puede describir de la siguiente manera:

(2)∆  =   !"#−  ps−  #'()*+,-$.+./0
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La ecuación 2 no incluye un término de escorrentía de agua superficial (R) y, por lo tanto, produce una estimación más 

negativa del cambio en el almacenamiento de agua subterránea. Un cambio más negativo en el almacenamiento sugeriría 

que se necesita aún más agua de fuera de la cuenca hidrográfica topográfica o extraída del almacenamiento para cerrar el 

presupuesto de agua moderno. Estas ecuaciones y los siguientes presupuestos no consideran la extracción de agua 

antropogénica, porque estamos evaluando el agua subterránea en escalas de tiempo geológicas y las tasas son actualmente 

pequeñas en comparación con las entradas informadas aquí. Las magnitudes del bombeo antropógeno de agua dulce 

dentro de la cuenca son del orden de 0,05 m3/s (Marazuela et al., 2019).
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3.2 Precipitación

Las estimaciones de precipitación se obtuvieron del conjunto de datos 2B31 de la Misión de medición de 

precipitaciones tropicales (TRMM) disponible públicamente sobre la precipitación media anual (MAP) derivada de 1 a 

3 mediciones diarias con una resolución de 25 km.2. Un conjunto de datos TRMM 2B31 procesado fue calibrado, 

validado y proporcionado porBookhagen y Strecker[2008] durante el período comprendido entre el 1 de enero de 

1998 y el 31 de diciembre de 2009. Este conjunto de datos se comparó con mediciones de gálibo de 28 estaciones 

meteorológicas en la Región de Antofagasta mantenidas por la Dirección General de Aguas (DGA) de Chile y una 

estación en el salar mantenida por la Sociedad Chilena de Litio/Rockwood Lithium Inc./Albemarle (Figura S1 y S2). Las 

funciones de ley de potencia se ajustan al límite inferior y superior de los datos de TRMM de la estación DGA (Figura 

S2) para proporcionar restricciones sobre el sesgo y la incertidumbre en las estimaciones de precipitación. Estos 

límites se utilizan para estimar la mediana (más plausible), los rangos inferior y superior de MAP en la región y para 

proporcionar una gama de posibles escenarios de precipitación (Texto S1). Estos rangos se incorporan en otros 

cálculos dependientes a continuación.
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3.3 Recarga de aguas subterráneas

Para determinar GWRCHde la precipitación (P), aplicamos el balance de masa de cloruro (CMB)

método, que se ha aplicado con éxito en las cuencas del norte y noroeste del Salar de
9
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Atacama [houston, 2007, 2009], por lo que

!"#= 1∗"+3

"+456"+75
(3)
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Dónde:

clpags= concentración de cloruro en la precipitación Clgw

= concentración de cloruro en agua subterránea

clrw= contribución de cloruro al agua subterránea por meteorización de rocas

Las suposiciones comunes utilizadas en la aplicación del método CMB incluyen (1) la precipitación (P) es la 

única fuente de cloruro (Cl-) al agua subterránea, y (2) Cl-es conservador en el sistema de aguas subterráneas [

Bazuhair y Madera, 1996]. La Tabla 1 presenta análisis de muestras de precipitación y ubicaciones.

Aplicamos tasas de recarga de CMB que oscilan entre 0,4 y 6 % (ecuación 3; Tabla 3) a manantiales y pozos 

de baja elevación seleccionados utilizando las estimaciones de P derivadas de TRMM 2B31 mediana, inferior y 

superior [Bookhagen y Strecker, 2008] para determinar un rango de GW potencialRCHtarifas Dado el abundante cloro 

(Cl) en el vidrio volcánico (~0,1 % en peso) y la biotita (~0,2 % en peso) de las ignimbritas en la región, permitimos (en 

el escenario de recarga superior) el potencial de que 50 mg/l de Cl-en el agua subterránea podría provenir de la 

meteorización de las rocas.

La base para el GWRCHLas estimaciones son datos derivados de más de 600 muestras de agua 

recolectadas entre 2011 y 2014. Todas las muestras se recolectaron en botellas limpias de HDPE después de 

pasar por un filtro de 0,45 µm. Las muestras se enviaron a la Universidad de Alaska Anchorage, donde se 

realizaron todos los análisis químicos. Se realizaron diluciones de muestras basadas en la conductancia 

específica antes del análisis de Cl-por cromatografía iónica. La composición isotópica de las muestras de agua 

(δ2H, δ18O) se midió con un analizador Picarro L-1102i WS-CRDS (Picarro, Sunnyvale, CA).

Seleccionamos muestras de agua para cálculos de CMB con composición isotópica estable de δ2H y δ18O 

cerca (exceso de deuterio de < 5o/oh) a la línea de agua meteórica global (Figura 2). Hay 9 pozos y 2 manantiales 

muestreados de 1 a 6 veces dentro de la cuenca del SdA y 6 pozos muestreados por Cervetto Sepúlveda[2012] en la 

meseta de la Puna chilena que se ajustan a nuestros criterios para los cálculos de CMB (Sitios que se muestran en la 

Figura 4b). La Tabla 3 enumera los detalles del muestreo repetido de cada sitio de muestreo y las características de 

precipitación. Estos sitios están ubicados en áreas de frente montañoso difuso y

zonas de recarga efímeras y muestras de rendimiento con composiciones isotópicas estables cerca del global

10



Boutt et al. Revista de hidrogeología 2020-12-18

292
293
294
295
296
297
298
299
300
301
302
303
304
305

línea de agua meteórica [craig, 1961]. Cada sitio está categorizado en estas 3 categorías en la Tabla 3 que 

cubre el rango de posibles mecanismos de recarga en las regiones áridas (Scanlon et al., 2006) y son 

evaluaciones exhaustivas de las posibles tasas de recarga. Estos criterios de composición isotópica estable 

minimizan la influencia de la evaporación y el reciclaje de sales que se sabe que ocurren en las zonas de 

descarga. El CL-la concentración de múltiples eventos de muestreo se promedió para cada sitio. Medidas de Cl-

en la precipitación incluyen 4 muestras de lluvia recolectadas en SdA como parte de este estudio (Figura 

4b) y mediciones publicadas de la meseta de la Puna chilena [Cervetto Sepúlveda, 2012] y la región de 

Turi y Linzor en los tramos altos de la cuenca del río Loa [houston, 2007, 2009].

Un ajuste de función de potencia (Figura 3a) a la P y GW calculadoRCHse aplica a los conjuntos de datos 

TRMM 2B31 para generar estimaciones inferiores, medianas y superiores de la fracción de P que se 

convierte en GWRCH. Estimaciones de GWRCHestaban confinados a áreas que no contienen características de 

descarga permanente (salares y lagos). Se supone que la fracción de P que no recarga el agua subterránea 

se evapora o contribuye a R. Aquí, buscamos un enfoque conservador para cerrar el balance de agua y 

consideramos que R es generado por la escorrentía de precipitación (ecuación 1).
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3.4 Evapotranspiración

Evapotranspiración (DSdA) Las estimaciones del núcleo y la zona de transición del Salar de Atacama se 

resumen a partir de trabajos que (1) acoplaron las mediciones de la estación de covarianza de remolinos tomadas en 

2001 con los presupuestos de energía terrestre obtenidos por detección remota (DSdAalcance de 1,6 a 27,1 m3/s) [

kampf y tyler, 2006] y (2) mediciones de lisímetro acopladas recopiladas entre 1983 y 1985 con clasificaciones de 

tipos de terreno entre 1983 y 1985 (DSdAde 5,6m3/s) [Mardones, 1986]. Además, Marazuela et al. (2020a) presentaron 

estimaciones de evaporación del salar con un valor de 12,85 m3/s. De estos valores, consideramos un máximo DSdAde 

22,7m3/s porque las estimaciones más altas predicen significativamente los flujos del núcleo [kampf y tyler, 2006]. 

Consideramos un mínimo DSdAde 5,6m3/s porque es la estimación actual utilizada para gestionar los recursos 

hídricos de la cuenca [Dirección General de Aguas, 2013]. Se supone que la tasa de infiltración determinada a través 

del método CMB tiene en cuenta la evaporación de cualquier lugar que no esté cubierto por un salar o un lago.

Muchas cuencas cerradas por encima de los 3500 m en altura albergan zonas de evapotranspiración 

focalizada (DHighElevSalars). Porque no hay D confiableHighElevSalarsdisponibles, se utilizó una regresión lineal para la 

ET potencial (PET) (mm/año) en función de la elevación del suelo (m) para la región de Atacama (Texto S2).

11
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3.5 Incorporación de la Incertidumbre en las Estimaciones del Balance Hidrológico

Cada componente del balance hídrico contiene incertidumbre que se propaga a través de los cálculos 

descritos anteriormente para considerar un rango de posibles estimaciones del balance hidrológico. En cada etapa 

de los cálculos, consideramos estas incertidumbres y las incluimos en los escenarios finales de recarga inferior, 

mediana y superior que se utilizan para evaluar el cierre del balance hídrico. Las cantidades de precipitación de 

TRMM impactan tanto en la relación funcional CMB de recarga de precipitación (P en la ecuación 3) como en los 

cálculos de recarga distribuida evaluados. Además, la incertidumbre en la composición del cloruro (ClPAGSen la 

Ecuación 3) de la precipitación también impacta la recarga efectiva a través del cálculo del CMB y la relación funcional 

(ecuación 3). Nuestras estimaciones de recarga de extremo inferior se calculan utilizando las estimaciones de 

precipitación más bajas posibles (Figura S2 - Curva superior), la concentración de cloruro de precipitación más baja y 

omitiendo cualquier Cl-en agua subterránea procedente de la meteorización de rocas (Clrw). La estimación de recarga 

mediana se produce utilizando el TRMM 2B31 directamente con la concentración promedio de cloruro en la 

precipitación. Finalmente, las estimaciones de recarga del extremo superior se calculan utilizando las estimaciones 

de precipitación más altas posibles (Figura S2 - Curva inferior), la concentración de cloruro de precipitación más alta y 

la posibilidad de Cl-procedente de la meteorización de las rocas.
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3.6 Modelos numéricos de hidrogeología de margen de meseta

Se construyó un modelo bidimensional transitorio de agua subterránea que simulaba la meseta del Altiplano-Puna y 

el sistema adyacente del Salar de Atacama usando el código de diferencia finita MODFLOW para flujo saturado [

McDonald y Harbaugh, 1988]. El propósito del modelo es examinar: (1) los tiempos de respuesta dinámica de un 

sistema regional de aguas subterráneas a los cambios en la recarga de aguas subterráneas que son de una magnitud 

similar a la predicha por las reconstrucciones paleoclimáticas

[Betancourt et al., 2000;Placzek et al., 2013]; (2) la sensibilidad de las respuestas del nivel del agua a estos 

cambios en la recarga de agua subterránea; y (3) si la división del agua subterránea entre el agua que drena al 

Salar de Atacama y el agua que descarga a las cuencas poco profundas en la meseta es dinámica o estática con 

respecto al cambio de recarga. El marco para el modelo se basa en trabajos previos en Atacama porhouston y 

hart[2004] y en la Cuenca Murray en Australia por Urbano et al., [2004]. Este modelo no pretende ser una 

evaluación exhaustiva de las condiciones hidrogeológicas dentro de la cuenca del Salar de Atacama en 

comparación con el trabajo de

Marazuela et al., (2020b). Evaluamos este modelo para dos escenarios de conductividad hidráulica

12
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que están diseñados para ser propicios y restrictivos para las rutas regionales de flujo de agua subterránea; el 

escenario propicio pretende aproximar la mitad norte del Salar de Atacama con ignimbritas de buzamiento 

continuo al oeste, y el escenario restrictivo pretende aproximar la mitad sur del Salar de Atacama donde está 

presente el Bloque Peine y las ignimbritas son menos continuas. Juntos, estos escenarios representan el rango de 

condiciones esperadas a lo largo del margen de la meseta (entre la meseta y el lado este del Salar). Las geometrías 

de carga hidráulica iniciales se asignaron en función de los resultados de las simulaciones de estado estacionario, y 

los modelos transitorios simulan un período de 100 000 años (usando intervalos de tiempo de 100 años) 

inmediatamente después de una disminución gradual de la precipitación (recarga).

El dominio del modelo tiene 240 km de largo (dominio activo de 219 200 m), ancho unitario y 3000 m de 

espesor con dimensiones de cuadrícula de 200 mx 1 mx 200 m en las 7 capas superiores y 200 mx 1 mx 400 m en las 

4 capas inferiores. Las elevaciones de las celdas de la cuadrícula superior se interpolaron a partir de un ASTER GDEM 

suavizado. La parte inferior del modelo es un límite sin flujo.El límite de la derecha se establece en una división 

importante (sin flujo) de la meseta andina y, dado el gradiente climático en esta región, es probable que la 

distribución de la recarga cree una fuerte división en esta ubicación. El efecto de este límite se justifica debido a los 

pequeños cambios en las cabezas de simulación. El límite de la izquierda también es una condición de límite sin flujo 

del Salar de Atacama.En el límite superior, hay 207 celdas de cabeza constante en la capa superior a una altura de 

2300 m snm, que representan la superficie del Salar de Atacama. Los límites de flujo especificados se asignaron a 

todas las demás celdas superiores. Hay 119 drenajes a lo largo de la meseta con una conductancia de 1.000 m2/día. A 

lo largo de la meseta a una altura de 3893 msnm, se asignaron 28 drenes con una altura de 3993 msnm y una 

conductancia de 10 m.2/día para la ejecución de estado estacionario para producir un lago de gran altura similar a los 

descritos porGrosjean et al.[1995],Condón et al., [2004] y otros. Para las corridas transitorias, a los drenajes se les 

asignó una elevación de 3893 m (elevación de la celda superior) y una conductancia de 1000 m2/día para simular un 

salar. La recarga se asignó a cualquier celda superior que no fuera ya un drenaje o un límite de carga constante. Para 

las simulaciones iniciales de estado estable, la recarga se determinó multiplicando el ráster de precipitación TRMM 

2B31 por un factor de tres y aplicando la ecuación 4 a este ráster de precipitación. Este factor de multiplicación 

representa las estimaciones superiores de precipitación durante períodos pluviales pasados   en los últimos 130 ka [

Placzek et al.,2013]; y por lo tanto la conceptualización más conservadora del balance hídrico. Este ráster resultante 

se interpoló luego para

13
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la grilla del modelo. Para el funcionamiento transitorio, GW modernoRCHlas tasas se determinaron aplicando la 

ecuación 4 para GWRCHal moderno conjunto de datos TRMM 2B31 e interpolando el ráster resultante a la cuadrícula 

del modelo. La interpolación de la precipitación moderna 3x y las estimaciones de precipitación moderna para las 

entradas de recarga al modelo captura la distribución espacial de GWRCHa través de la meseta, así como la magnitud 

relativa predicha de paleo- a moderno- GWRCHdesde finales del Pleistoceno hasta el presente basado enBetancourt et 

al.[2000] yPlaczek et al.[2013]. No hay otras fuentes o sumideros hidráulicos en el modelo y el modelo 2D no tiene en 

cuenta el flujo transversal al dominio, las características del agua superficial o la escorrentía de precipitación directa.

Se examinaron dos distribuciones de conductividad hidráulica heterogéneas e isotrópicas con base en una 

sección transversal geológica a través de la cuenca del Salar de Atacama y la meseta occidental del Altiplano-Puna 

porReutter et al.[2006] (Figura 1; Figura 6). Estos escenarios están diseñados para representar: (1) el sureste del Salar 

de Atacama caracterizado por un bloque elevado de baja permeabilidad del basamento del Precámbrico al 

Carbonífero que interrumpe el margen de la meseta (restrictivo al flujo regional) y (2) el noreste del Salar de Atacama 

caracterizado por un plegamiento monoclinal de ignimbritas lateralmente extensas (conducentes al flujo regional). 

Conductividades hidráulicas para las unidades geológicas descritas enReutter et al.[2006] fueron asignados en base a 

valores estándar deIngebritsen y Manning[1999] y oscilan entre 0,01 y 10 m/día. Para las simulaciones transitorias, 

un almacenamiento específico confinado de 10-4se asignó uniformemente a todo el dominio. La elección de un único 

valor de almacenamiento permite la exploración de la sensibilidad de los resultados del modelo a la conductividad 

hidráulica.

402 4. Resultados
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4.1Evaluación del Balance e Incertidumbre Hidrológica

En el Salar de Atacama la precipitación anual promedia 16 mm/año [Sociedad Chilena de Litio Ltda., 

2009], mientras que >300 mm/año [Bookhagen y Strecker, 2008;Quade et al., 2008] puede ocurrir por encima 

de los 5000 m dentro de la cuenca hidrográfica topográfica (Figura 1, Figura 3b). Aproximadamente 50-80 

mm/año de agua de nieve equivalente se produce a 4500 m snm [Vuille y Ammann, 1997] pero la mayoría 

probablemente se sublima antes de infiltrarse [Johnson et al., 2010; Dirección General de Aguas, 2013]. 

Basado en el conjunto de datos TRMM 2B31 media anual

la precipitación de 1998 a 2009, incluido el promedio más húmedo de 2001/2002, es de 30,7 m3/s (23,4
14
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para cota inferior y 51,7 m3/s para límite superior) en zonas de recarga en la cuenca topográfica 

(Cuadro 2), equivalente a una media de 48 mm/año con un rango de 0–340 mm/año (desviación 

estándar de 45 mm/año). Para el escenario de precipitación mediana, solo el 7% del área de la cuenca 

recibe más del umbral de precipitación de 120 mm/año requerido para GW significativosRCH

[Scanlon et al., 2006;houston, 2009] (Figura 3, Figura 4a), y la mayor parte de la precipitación ocurre por encima de 

los 3500 m. Usando este escenario (mediano), se requerirían tasas de infiltración de casi el 100% en toda la cuenca 

hidrográfica topográfica para equilibrar las estimaciones más altas de DSdA.

La concentración de cloruro en las muestras de precipitación osciló entre 5 y 16 mg/L (Tabla 1). 

Combinamos nuestros resultados de CMB con los de las cuencas de Turi y Linzor [houston, 2007, 2009] para 

establecer una nueva relación para GWRCHen función de P (Figura 3) en esta región. El extremo superior de 

nuestro ajuste es aproximadamente paralelo a la ecuación de [Houston, 2009]. El rango de concentraciones 

de cloruro en los límites de precipitación no afecta el ajuste de esta función a los datos, por lo tanto, usamos 

una relación única entre precipitación y recarga (Texto S3 y Figura S5). Esta relación se ajusta usando una ley 

de potencia con un R2de 0,82 como se describe:

GWRCH= (1,3*10–4)*PAGS2.3

La aplicación de la ecuación (4) al conjunto de datos TRMM 2B31 mediano predice 1,1 m3/s (1,1 para límite inferior y 

2,1 m3/s para el límite superior) de recarga dentro de la cuenca hidrográfica topográfica (Figura 4b, Tabla 2), con 

tasas de infiltración que oscilan entre 0,5 y 3,5 % en función de la precipitación Cl-concentración de 8 mg/l, o 0.3–9.0% 

considerando un rango de precipitación Cl-concentraciones de 5 a 16 mg/l (Tabla 3, Figura 3). Similar a las regiones 

áridas a nivel mundial [Scanlon et al., 2006] y los Andes Centrales

[houston, 2007], significativo (>0,1 mm/año) GWRCHsólo ocurre cuando la precipitación supera los 120 mm/año. Este 

enfoque contrasta con otros trabajos en la cuenca [por ejemplo,Marazuela et al., 2019] que fuerza el cierre de estado 

estacionario en el presupuesto hidrológico utilizando tasas de infiltración extremadamente altas de 35 a 85%. Los valores 

extremos de la infiltración media (en comparación con los datos globales enScanlon et al., 2006) están respaldados 

únicamente por la suposición hidrológica de que el balance hídrico está equilibrado dentro de la cuenca hidrográfica 

topográfica.

Estimaciones de DSdAalcance de 5,6 a 13,4 m3/s [Mardones, 1986;kampf y tyler, 2006] (Cuadro 

2). Usamos un rango de DSdAestimados en nuestros cálculos, considerando un mínimo de 9.5 m3/s 

basado en el método de flujo de calor latente espacialmente variable [kampf y tyler, 2006] y

(4)
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estudio de lisímetro [Mardones, 1986]. Predecimos que DHighElevSalarsen la cuenca hidrogeológica totaliza 

5.0 m3/s (rango de incertidumbre de 1,8 a 17,8 m3/s) (Figura 4c, Tabla 2).

Aproximadamente 3,19 m3/s de agua subterránea poco profunda ingresa al Salar de Atacama según lo 

calculado por Corenthal et al. (2016) y Munk et al., (2018). losDirección General de Aguas (2013) estima que el caudal 

total al Salar de Atacama es de 1,58 m3/s basado en mediciones de gage, que solo coincide con nuestro nuevo rango 

de estimaciones de GWRCHdentro de la cuenca hidrográfica topográfica (1,1–2,1 m3/s). La suma de esta agua 

subterránea poco profunda y el caudal (4,77 m3/s) es consistente pero menor que las estimaciones bajas anteriores 

de DSdA(5,6 m3/s); sin embargo, GWRCHdentro de la cuenca hidrográfica topográfica representa solo el 24% de estos 

flujos de entrada y solo el 5-20% de DSdA. Para equilibrar el rango completo de descarga de la evapotranspiración (5,6 

a 13,4 m3/s) con GWRCH(1,1 – 2,1 m3/s) en la cuenca topográfica del Salar de Atacama se requiere una tasa de 

infiltración promedio de la cuenca de 21 a 86 %. Tales tasas superan con creces las tasas de infiltración promedio de 

0,1 a 5% para las regiones áridas a nivel mundial [Scanlon et al., 2006], así como las tasas de infiltración observadas 

en las cuencas cercanas de Linzor y Turi [houston, 2007, 2009].

Dentro de la cuenca topográfica, DSdAes de 2 a 8 veces (5,6 a 13,4 m3/s) superior a los aportes 

combinados de recarga moderna de precipitación y caudal (Figura 5; Tabla 2). Es probable que parte del 

caudal provenga de aguas subterráneas [p. ej.Hoke et al., 2004] y, por lo tanto, contados dos veces, arrojando 

estimaciones más conservadoras del desequilibrio hidrológico. La cuenca hidrogeológica requerida para GW

RCH+R para equilibrar la evapotranspiración para nuestro rango estimado de valores de recarga tiene una 

superficie de más de 75.000 km2, 4 veces más grande que la cuenca topográfica (Figura 5 escenario M). 

Incluso las altas estimaciones de GWRCH+R no logra explicar las bajas estimaciones de DSdApara las cuencas 

hidrográficas A a I.

4.2 Simulaciones numéricas de un sistema de aguas subterráneas en el margen de la meseta Las simulaciones 

numéricas de la respuesta del nivel del agua a los cambios en las condiciones de recarga a largo plazo de la meseta 

muestran una fuerte variabilidad espacial con la mayor sensibilidad observada en el área de los márgenes occidental y 

oriental de la meseta (Figura 7). Los niveles de agua tienen una mayor magnitud de respuesta a la recarga en las 

simulaciones de flujo regional “restrictivas a” que en las “propicias”; sin embargo, el patrón de disminución de la cabeza fue 

consistente entre los modelos. En ambas simulaciones, se observaron menos de 10 m de cambio en la cabeza en celdas 

dentro de los 7 km de una celda de cabeza constante en

dieciséis
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Salar de Atacama a lo largo de la simulación de 100.000 años. La máxima caída de cabeza ocurrió cerca de los 

puntos de observación 15 y 16, alcanzando 845 m de caída en la simulación restrictiva y 370 m de caída en la 

simulación conductiva. La magnitud de la disminución de la cabeza aumentó con el aumento de la elevación a lo 

largo del margen de la meseta. De oeste a este a lo largo de la meseta, la magnitud del declive de la cabeza 

disminuyó, alcanzando un mínimo de 100 m de declive cerca de las celdas de drenaje de gran altura para ambas 

simulaciones.

La Figura 8 presenta una comparación entre las observaciones de carga hidráulica modernas (observadas) y 

simuladas en los casos propicio y restrictivo. Los puntos de observación (consulte las ubicaciones reales en la Figura 5 y las 

ubicaciones proyectadas en la Figura 7) se ubican aproximadamente en las ubicaciones del modelo con las 

correspondientes estimaciones modernas y de elevación del nivel freático paleo (Tabla S6). Los dos modelos son 

conceptuales y no están específicamente desarrollados para coincidir con las observaciones de campo; no obstante, la 

comparación de los resultados de los dos modelos con las observaciones de campo respalda las interpretaciones generales 

y establece restricciones de primer orden en la estructura de permeabilidad de la meseta y el margen de la meseta.

El patrón de declives de cabeza modelados es consistente con los patrones observados inferidos de los estudios 

paleoclimáticos. Durante el Evento Pluvial de los Andes Centrales a finales del Pleistoceno y principios del Holoceno, los 

depósitos de paleohumedales y los registros de incisiones de ríos en elevaciones <3500 m muestran fluctuaciones del nivel 

freático en la escala de 1–25 m [p.Betancourt et al., 2000;Rech et al., 2002;Quade et al., 2008], mientras que los niveles de 

los lagos y registros de núcleos en la meseta Altiplano-Puna en elevaciones

> 3500 m muestran fluctuaciones del nivel freático de hasta 130 m [Grosjean et al., 1995;Placzek et al., 2006, 

2013]. En ambos escenarios modelados, después de 10 000 años, el nivel freático en el margen de la meseta 

en elevaciones <2600 m disminuyó <25 m. El nivel freático en la meseta cerca de la zona de descarga en 

elevaciones entre 3880 m y 4120 m disminuyó aproximadamente 100 m por 10 000 años. No se dispone de 

observaciones de campo de cambios en el nivel freático en la meseta en áreas distales a las zonas de 

descarga.

La relación de flujo que sale del modelo desde las celdas de cabeza constante en la superficie salar y los drenajes 

en el margen de la meseta (DSdA) a la recarga total del modelo de dominio (GWRCH total) se utiliza como métrica para evaluar 

los cambios en el presupuesto de flujo del modelo a lo largo del tiempo. Para todos los pasos de tiempo de la simulación 

transitoria de 100 000 años, GWRCHse le asignaron valores modernos. Esta relación se representa como una función del 

tiempo de simulación en la Figura 9. Si la relación de DSdAa GWRCH totales mayor que 1, entonces DSdAdebe apoyarse en parte 

mediante el drenaje del almacenamiento de agua subterránea porque el volumen de agua
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que ingresa al salar excede la recarga total del modelo, donde la fracción de descarga de agua suministrada 

por el drenaje del almacenamiento está descrita por (DSdA-GWRCH total)/DSdA. Si DSdA/GWRCH totales igual a 1, 

entonces DSdAestá totalmente equilibrado por GWRCH totalen el dominio del modelo, y sin GWRCH totalestá 

descargando en la meseta. Si DSdA/GWRCH totales menor que 1, entonces DSdAes menor que GWRCH totalen el 

dominio del modelo y alguna fracción de GWRCH totalestá descargando de los desagües en la meseta

(DHIGHELEV).
Para la simulación de flujo de agua subterránea restrictiva a regional, 60% de DSdAproviene del 

almacenamiento de drenaje en t = 100 años, y DSdAes suministrado íntegramente por GWRCH totaldespués de 19.200 

años. Para la simulación de flujo de agua subterránea regional conducente, el 70% de DSdAproviene del 

almacenamiento de drenaje en t = 100 años, y DSdAes suministrado íntegramente por GWRCH totaldespués de 37.600 

años. En la simulación "conducente", el nivel freático en la meseta se encuentra por debajo de la elevación de la 

superficie del suelo y, por lo tanto, la elevación de los drenajes. Para la simulación “restrictiva”, DSdA/GWRCH totales 

menor que 1 para todos los tiempos mayores a 19,200 años. Estos resultados sugieren que las zonas de baja 

permeabilidad deben estar presentes entre la meseta y el suelo de la cuenca para permitir que existan los lagos y 

salares de altura.

Si el cambio en DSdA/GWRCH totalentre cada paso de tiempo es pequeño, entonces el modelo se ha acercado a un 

estado estable y el sistema modelado se ajusta a una reducción en la recarga de agua subterránea de 3x moderno a 

moderno. Para la simulación restrictiva, el tiempo de respuesta dinámica es de aproximadamente 85.000 años y de 

aproximadamente 38.000 años para la simulación conductiva. Estos resultados son consistentes con los cálculos del tiempo 

de respuesta dinámica utilizando las propiedades generales del acuífero a granel de 42 kyr (Texto S5) para la cuenca 

hidrogeológica. Los resultados del modelo no respaldan el presupuesto de estado estacionario moderno para sistemas con 

tiempos de respuesta prolongados.

Los resultados del modelo respaldan las interpretaciones de que las aguas subterráneas se dividen separando el agua

que fluye al Salar de Atacama y el agua que descarga dentro de la meseta no coincide con los límites topográficos de la 

cuenca (Figura 7 - líneas verticales). En las simulaciones iniciales de estado estacionario para ambos escenarios, la división 

del agua subterránea ocurre aproximadamente a 100 km de la celda de cabeza constante más al este en el Salar de 

Atacama (o 50 a 70 km de la división topográfica). Esta escala de longitud define la distribución superior de las trayectorias 

de flujo que descargan en el Salar de Atacama. Una vez que comienza la simulación transitoria, la división de aguas 

subterráneas se mueve hacia el oeste más cerca del Salar de Atacama a medida que se libera agua del almacenamiento 

para aumentar la descarga en el Salar de Atacama. En
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En ambas simulaciones, después de aproximadamente 1000 años, la división de aguas subterráneas cambia de 

dirección y comienza a migrar hacia el este alejándose del Salar de Atacama a medida que disminuye el volumen de 

agua liberada del almacenamiento y se captura la recarga regional de aguas subterráneas. En la simulación 

restrictiva, la posición de la divisoria de aguas subterráneas se estabiliza aproximadamente entre 50 000 y 100 000 

años alrededor de 130 km al este de la celda de cabeza constante más oriental del Salar de Atacama. En la 

simulación propicia, la división de aguas subterráneas alcanza el límite más oriental del modelo después de 9000 

años y no se mueve hacia el oeste durante el resto de la simulación.

Estos resultados demuestran que la división de aguas subterráneas del sistema meseta-margen es 

dinámica en escalas de tiempo de 1 kyr similar a los cambios observados en el clima y se mueve en respuesta a las 

condiciones cambiantes de recarga. La posición de la división también es sensible a la presencia de un bloque de 

conductividad más baja que separa la zona de descarga de la meseta, especialmente durante períodos de tiempo 

más prolongados. Si bien el caso "restrictivo" muestra el mayor cambio de carga, se debe esperar que las divisiones 

de agua subterránea a lo largo de tales porciones del margen de la meseta sean más estables con el tiempo que 

otros segmentos del margen de la meseta. Este modelo simple carece de la física más compleja de otros modelos 

publicados en la región y la cuenca del Salar de Atacama [Jayne et al., 2016; Marazuela et al., 2020b]. Con el enfoque 

en la comprensión de la hidrogeología de la zona de recarga, este modelo no simula el flujo impulsado por la 

densidad que se necesita para resolver los patrones y procesos de flujo del margen salar [Marazuela et al., 2018; 

McKnight et al., en revisión]. Este modelo tampoco incorpora el flujo dependiente de la termohalina, ya que estamos 

interesados   principalmente en la respuesta del nivel freático al cambio del flujo de recarga. En última instancia, este 

modelo representa un análisis de sensibilidad que explora las condiciones cambiantes de recarga en el área de 

recarga de los sistemas de flujo regionales a las cuencas endorreicas.
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5. Discusión y Conclusiones

La persistencia y alcance de las cuestiones relacionadas con el desequilibrio hídrico en el Desierto de Atacama

[p.ejMagaritz et al., 1990;houston y hart, 2004;Jordán et al., 2015], que está sujeta a una alta demanda de recursos 

hídricos para fines mineros, destaca la importancia de limitar mejor las divisiones de aguas subterráneas y el 

almacenamiento de aguas subterráneas en estos sistemas modernos y paleohidrológicos. Las observaciones de 

descarga a lo largo del margen de la meseta Altiplano-Puna superan nuestras estimaciones de las tasas modernas de 

recarga de los acuíferos subterráneos. En ausencia de una sustancial
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flujo superficial, esto deja un desequilibrio hidrológico extremo para las cuencas a lo largo del margen de la 

meseta.

El balance hidrológico moderno de la cuenca topográfica del Salar de Atacama no se cierra dentro de límites 

razonables de incertidumbre (Tabla 2; Figura 5). El clima árido, el alto relieve topográfico y la presencia de unidades 

volcánicas permeables lateralmente continuas que buzan hacia el Salar de Atacama respaldan el potencial de las 

rutas regionales de flujo de agua subterránea [Tóth, 1963; Haitjema y Mitchell-Bruker, 2005]. Dentro de la cuenca 

hidrogeológica propuesta de 75,900 km2(Cuadro 2; Figura 5 escenario M), GWRCH+ R balance evapotranspiración (DSdA

+ DHighElevSalars)manteniendo un gradiente topográfico general que impulsa el flujo de agua subterránea hacia el Salar 

de Atacama; sin embargo, esta delimitación de la cuenca no es única. Las áreas de recarga propuestas para muchas 

cuencas hidrográficas adyacentes a lo largo del margen de la meseta del Altiplano occidental y la Puna se 

superponen (Figura 5). Proponemos que el flujo de agua subterránea regional juega un papel importante en el 

equilibrio hidrológico moderno del Salar de Atacama; sin embargo, es probable que el agua subterránea fósil 

también desempeñe un papel en esta discrepancia.

Se supone que el flujo de agua subterránea entre cuencas ocurre en los Andes centrales [anderson et 

al., 2002;Jordán et al., 2015], incluyendo el acuífero MNT que descarga en el sur del Salar de Atacama [Rissman 

et al., 2015]. Para explicar la existencia de depósitos gigantes de nitratos en la Depresión Central al suroeste y 

noroeste del Salar de Atacama,Pérez-Fodich et al.[2014] también sugieren rutas regionales de flujo de agua 

subterránea. Hacia el norte, el flujo de agua subterránea entre cuencas también es necesario para cerrar el 

balance hidrológico de la cuenca del Río Loa (área de drenaje = 33,570 km2); donde la DGA de Chile estima un 

total de 6,4 m3/s de descarga de agua [Jordán et al., 2015], pero calculamos solo 1,6 – 4,0 m3/s de GWRCHdentro 

de esa cuenca topográfica. Usando el plausible sistema de aguas subterráneas del Río Loa propuesto por

Jordán et al.[2015] (Figura 5); estimamos que aproximadamente 8.5–14.3 m3/s de GWRCHocurre dentro de esta 

zona; sin embargo, este límite se superpone con la principal zona de descarga del Salar de Uyuni, así como con 

una porción significativa de una potencial cuenca hidrogeológica para el Salar de Atacama. Para que estas 

cuencas adyacentes tengan distintas zonas de recarga y estén hidrológicamente equilibradas, se requiere que 

se extraiga algo de agua del almacenamiento transitorio.

El drenaje transitorio del almacenamiento de agua subterránea puede reconciliar los 

presupuestos. Calculamos el tiempo medio de residencia del agua [Gelhar y Wilson, 1974;Lasaga y Berner,
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1998] dentro de la cuenca del Salar de Atacama para ser 4.9 kyr usando la conservadora DSdAtasa de 5,6 m3/s, un 

espesor de acuífero activo de 500 m, un área de 17.257 km2(es decir, área de la cuenca hidrográfica topográfica), y 

una porosidad efectiva de 0,25. El tiempo de respuesta dinámica [houston y hart, 2004] para la cuenca topográfica es 

de 9,2 kyr y 42 kyr para la cuenca hidrogeológica (Texto S4). En sistemas con largos tiempos de residencia y 

respuesta, la suposición de que las tasas de recarga modernas deben equilibrar las tasas de descarga se invalida al 

tener tiempos de equilibrio mayores que la escala de tiempo de los cambios climáticos documentados.Currell et al.,

2016]. Las estimaciones de la edad del agua subterránea en elevaciones altas y bajas carecen de un componente 

significativo de la recarga moderna, lo que sugiere además que estos sistemas responden en escalas de tiempo 

prolongadas.houston,2006b;Moran et al,2019]. La evaporación en el Salar de Verónica más pequeño, ubicado a 50 

km al suroeste del Salar de Atacama, excede la recarga moderna, y este desequilibrio se ha explicado por el 

decaimiento de la cabeza hidráulica residual (es decir, el almacenamiento de agua subterránea) debido a la recarga 

episódica [houston y hart, 2004].

Algunos trabajadores que han evaluado el sistema hidrológico del Salar de Atacama lo han hecho bajo el 

supuesto básico de que el balance hídrico puede cerrarse dentro de su cuenca topográfica en escalas de tiempo 

modernas [Marazuela et al.,2019]. Argumentamos que, por varias razones, esta es una suposición 

fundamentalmente defectuosa e infundada. Como ha demostrado un trabajo reciente [Corenthal et al.,2016;Morán 

et al.,2019], esta suposición es inadecuada para evaluar sistemas grandes, de alto relieve, áridos o semiáridos como 

el Salar de Atacama. Los modelos conceptuales basados   en estos supuestos han requerido estimaciones poco 

realistas de la recarga difusa (35–85 %) para equilibrar los presupuestos hídricos, tasas que exceden cualquier 

estimación establecida en áreas áridas o semiáridas en más de un orden de magnitud [p.Scanlon et al.,2006;houston,

2009] y no están respaldados por ninguna evidencia hidrológica de campo. La Figura 10 presenta un resumen de las 

tasas de recarga en las cuencas del norte de Chile y la compilación global (incluidos los resultados informados aquí). 

Está claro que los estudios que equilibran los presupuestos de agua/energía en las cuencas topográficas (en azul) 

dan como resultado tasas de recarga efectivas mucho mayores y en un caso [Marazuela et al., 2019] reportan 

algunas de las tasas de recarga más altas en la literatura publicada. .

Un argumento utilizado para justificar la suposición del cierre del presupuesto hídrico en escalas de tiempo 

modernas es que la ausencia de una fuerte señal de evaporación en la recarga de agua subterránea impide la recarga de 

agua subterránea procedente de fuera de la cuenca o de la meseta [Marazuela et al., 2019]. La composición isotópica del 

agua puede presentarse como evidencia de que el agua subterránea no ha
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Sufrió evaporación y refleja de cerca las entradas meteóricas modernas. Este razonamiento es incompleto y no 

invalida un área de recarga más grande o el drenaje de agua subterránea del almacenamiento. La falta de una fuerte 

señal de fraccionamiento por evaporación (como resultaría de la evaporación en aguas abiertas) no indica por sí 

misma que el agua meteórica moderna se esté infiltrando rápidamente. El fraccionamiento de las pérdidas de agua 

del suelo se observa comúnmente en áreas áridas, pero produce pequeños efectos de fraccionamiento en la 

composición isotópica a granel del agua de recarga en comparación con la evaporación en aguas abiertas [Barnes & 

Allison, 1988; DePaolo et al., 2004; Sprenger et al., 2015]. Aunque es probable que se produzca algún 

fraccionamiento de la recarga derivada del deshielo (a través de la sublimación y la evaporación), la falta de campos 

de nieve estacionales profundos o permanentes, el predominio de las precipitaciones de verano [Vuille y Ammann,

1997] y pérdida sustancial de volumen de agua disponible para recargar por sublimación [Stigter et al.,2018] 

probablemente signifique que esta señal es bastante pequeña en relación con una señal de evaporación en aguas 

abiertas [Beria et al.,2018]. En el análisis más completo de los datos de isótopos de agua en esta cuenca,Morán et al.,

2019 muestran que las aguas de entrada tienen una firma de exceso constante que se alinea paralela pero por 

debajo del LMWL. Se propone que esta señal es el resultado de pequeños efectos netos de enriquecimiento por 

evaporación en el agua de recarga combinados con la huella dactilar de la recarga de agua subterránea del período 

pluvial que ahora drena del almacenamiento y/o fraccionamiento de la interacción termal agua-roca. Esta señal de 

exceso de d ha sido observada por otros en esta región y entornos similares [Fritz et al.,1981;Magaritz et al.,1989; 

Aravena, 1995;Meijer y Kwicklis,2000] y Scheihing et al. (2018) sugiere que es el resultado solo de procesos de 

evaporación. Pero la magnitud relativamente pequeña del desplazamiento (lc-exceso de −10‰ a −20‰), su 

pendiente (muy similar a la LMWL) y la falta de un extremo enriquecido de aguas de recarga requeridas para 

producir la señal observada en SdA la descarga sugiere que esta señal es probablemente el resultado neto de 

múltiples procesos. Junto con su análisis de3H en aguasMorán et al.,2019 demuestran que la recarga probablemente 

ocurre principalmente en las elevaciones más altas y fluye hacia la cuenca durante 102–104escalas de tiempo de 

años. Un sistema que opere en estas escalas de tiempo integrará varios grados de transitoriedad de las muchas 

variaciones climáticas que han ocurrido durante este marco de tiempo e invalidará aún más cualquier suposición de 

estado estable del balance hídrico. Sin pruebas sólidas de estas tasas de recarga muy altas o de su integración en 

una escala temporal prolongada, los modelos conceptuales basados   en un sistema cerrado de estado estacionario 

y los modelos calibrados en función de estas suposiciones no son científicamente defendibles ni razonables.
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La suposición de estado estacionario de que la recarga moderna equivale a la descarga dentro de la 

cuenca topográfica claramente no es apropiada en este entorno, a pesar de su prevalencia en los enfoques de 

gestión de cuencas hidrográficas en toda la región y en todo el mundo. Las evaluaciones globales de los 

presupuestos de agua de captación [Liu et al., 2020] han documentado grandes discrepancias entre las 

cuencas hidrográficas topográficas y las cuencas circundantes. Para que la recarga sea igual a la descarga con 

el cierre hidrológico en condiciones de estado estable, las tasas de infiltración de agua subterránea deben ser 

irrealmente altas (21–86%; cf.Scanlon et al.,[2006]). Tasas de recarga en cuencas al oriente (Tuyajto;Herrera, et 

al.[2016]) y norte (p. ej. Pampa del Tamarugal;Jayne et al.,[2016]; y Salar de Huasco; Uribe et al., [2016]) 

utilizando condiciones de estado estacionario son fundamentalmente defectuosos en la conceptualización de 

las fuentes de agua de recarga. Las implicaciones de estos supuestos tienen la posibilidad de sobreasignar 

agua a los usuarios, lo que resulta en impactos ambientales significativos e injusticia social. Recarga durante 

eventos de precipitación poco frecuentes y esporádicos [Houston, 2002; Kikuchi y Ferré, 2016;Boutt, et al.,

2016;Masbruch et al.,2016] podría ser una fuente potencial de agua, pero debe explicarse en el contexto de 

tasas de recarga restringidas utilizando estimaciones de CMB de fuentes difusas y efímeras, que se 

argumenta que reflejan tasas de recarga promedio a largo plazo.

La conclusión de que el agua de recarga se está moviendo desde cuencas cerradas gradiente arriba 

requiere una reconceptualización de cómo se tratan los límites topográficos en los presupuestos hidrológicos de la 

cuenca tal como se aplica ampliamente en otros lugares [Haitjema y Mitchell-Bruker,2005;Gleeson et al.,2011]. Se 

debe hacer un esfuerzo para identificar los controles hidrogeológicos en las rutas de flujo del agua y poder 

distinguir esta agua subterránea regional de las entradas de agua subterránea local utilizando trazadores 

elementales, isotópicos y moleculares [p.Morán et al.,2019]. En el caso de un flujo regional de estado estacionario 

hacia cuencas que son importadoras de agua subterránea, las cabezas hidráulicas poco profundas deberían mostrar 

fuertes gradientes descendentes y las cabezas hidráulicas de menor magnitud hacia la cuenca de descarga. Ambas 

condiciones tienen implicaciones significativas para el balance de agua de las cuencas cerradas de gran altura (> 

4000 m) en la meseta. El presupuesto de agua de estas cuencas debe ser negativo con una fracción de agua 

fluyendo fuera de la cuenca hacia las cuencas vecinas. Una cuenca cercana, Laguna Tuayito, muestra que este es el 

caso [Herrera et al.,2016]. En segundo lugar, es probable que los niveles de agua en los suelos de estas cuencas se 

encuentren por encima de un nivel freático regional. Ambas consideraciones tienen fuertes implicaciones para la 

reconstrucción del paleoclima basado en la precipitación lacustre. reconstrucciones
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suponga que los niveles del lago en la cuenca cerrada responden únicamente a la precipitación menos la 

evaporación. Si se supusieran pérdidas de agua entre cuencas o fuera del fondo de la cuenca hasta el nivel 

freático regional, se subestimaría la precipitación en la región. Las cuencas que reciben una entrada 

sustancial de agua subterránea de otra conducirían a una sobreestimación de la precipitación. Es 

fundamental comprender la magnitud de las pérdidas hidráulicas a través de la infiltración de cuencas 

elevadas sobre un nivel freático regional.

Al acoplar los presupuestos de soluto y agua, se pueden obtener restricciones adicionales.Corenthal et al.[2016] 

demostró que el flujo moderno de sodio (Na) a la cuenca del Salar de Atacama podría explicar los depósitos de halita y 

salmuera de más de ~10 Ma, de acuerdo con las limitaciones geológicas. Si se supone que la concentración de Na del agua 

de entrada es constante durante este intervalo, también se requiere que las tasas de descarga promedio a largo plazo 

permanezcan relativamente constantes. Tanto la molécula de agua como cualquier soluto conservativo deben lograr un 

balance de masa en una conceptualización realista del sistema hidrológico. Por lo tanto, el acuerdo en los presupuestos de 

agua y solutos es un fuerte apoyo para un modelo hidrológico realista y razonable. De manera similar, el área de recarga y 

el almacenamiento transitorio pueden verse limitados por los presupuestos de solutos. Aunque esto está fuera del alcance 

de este manuscrito, sugerimos que el rendimiento de solutos derivados de la meteorización por unidad de área debe estar 

dentro del rango observado para cuencas montañosas áridas a nivel mundial para justificar el tamaño de la cuenca 

hidrogeológica. Además, las tasas de liberación de solutos de los sistemas de aguas subterráneas deben coincidir con el 

drenaje modelado del almacenamiento transitorio y los tiempos medios de residencia previstos para las aguas 

subterráneas. En el caso de que tales restricciones no puedan conciliarse, una reconceptualización del modelo 

hidrogeológico requerirá ajustes que afecten cualquier combinación de lo siguiente: (1) la escala del flujo de agua 

subterránea regional, (2) el tiempo medio de residencia del agua y (3 ) el potencial de rutas de flujo profundas y 

submuestreadas. Argumentamos que cualquier evaluación razonable del balance hídrico de cuencas como estas requiere la 

consideración tanto de los balances de agua como de solutos.

Se infiere que estos mecanismos regionales de flujo y almacenamiento transitorio representan la mayor parte del 

flujo de agua que falta; sin embargo, trayectorias de flujo adicionales (por ejemplo, agua orogénica) y errores sistemáticos 

en ET y/o GWRCHlas estimaciones también podrían explicar partes del desequilibrio. Se sabe que los eventos de precipitación 

poco frecuentes y de alta intensidad recargan rápidamente el sistema de agua subterránea en áreas donde el nivel freático 

está cerca de la superficie [Boutt et al.,2016]. Para el presupuesto de salmuera del Salar de Atacama, estos eventos son 

importantes para equilibrar la descarga de bombeo y la baja
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Tasas de ET (<0,1 mm/año) en el acuífero de halita. El potencial de mayores tasas de recarga en los salares 

durante lluvias intensas no está incluido en los cálculos del presupuesto. No obstante, el método CMB 

integra en escalas de tiempo a largo plazo de diferentes tipos de recarga y da cuenta de estos eventos en 

aluviones en otras partes de Atacama [Bazuhair y Madera, 1996;houston, 2006b]. Por lo tanto, el enfoque 

CMB tiene en cuenta diferentes tipos (difusos, efímeros, enfocados) de mecanismos de recarga de agua 

dulce.

Nuestra conceptualización actual del desequilibrio hidrológico moderno 

extremo a lo largo del margen occidental de la meseta del Altiplano-Puna puede 

explicarse por una combinación de flujo de agua subterránea regional y drenaje 

transitorio del almacenamiento de agua subterránea. El drenaje transitorio del 

almacenamiento de agua subterránea es un componente necesario de cualquier 

presupuesto de agua porque las áreas de recarga supuestas para muchas cuencas 

hidrográficas en el margen de la meseta se superponen. El modelado dinámico del 

flujo de aguas subterráneas sugiere: (1) los cambios en el nivel del agua en los 

márgenes del salar (y la descarga de agua en los suelos de las cuencas) son muy 

sensibles a los cambios en la recarga en la meseta, (2) el alcance y la magnitud de los 

cambios en la cabeza hidráulica son controlado por la distribución de la conductividad 

hidráulica en el margen de la meseta, (3) el área de contribución al Salar de Atacama 

cambia, no coincide con el límite topográfico,

El desequilibrio hidrológico en el Salar de Atacama tiene implicaciones importantes para las reconstrucciones 

paleoclimáticas porque el desequilibrio implica que las cuencas paleolacustres en el Altiplano perdieron agua en el 

Salar de Atacama, alterando sus presupuestos hidrológicos y complicando aún más las reconstrucciones 

paleoclimáticas basadas en el nivel del lago. Debido a que los recursos hídricos del Salar de Atacama (y otras 

cuencas en todo el mundo) se gestionan bajo el supuesto de estado estacionario, estos hallazgos tienen 

implicaciones para los esfuerzos por asignar de manera sostenible los recursos hídricos para intereses mineros, 

agrícolas y ambientales. Tales consideraciones se aplican a muchos entornos continentales con fuertes gradientes 

en el paisaje y el clima, aunque es probable que los márgenes de la gran meseta orogénica muestren el mayor 

desequilibrio hidrológico en virtud de su escala.
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LEYENDAS DE FIGURAS:

Figura 1: Mapa de ubicación y corte transversal de elevación y precipitación para la región del Salar de 

Atacama del 21 al 25°S. (a) Elevaciones (0 a > 6000 m) de un modelo de elevación digital global (GDEM) de 

un radiómetro de reflexión y emisión térmica espacial avanzado (ASTER). Gages mantenidos por la DGA 

de Chile. (b) Mapa geológico simplificado de la sección transversal A-A' que muestra la ubicación 

aproximada de los sitios de muestreo de balance de masa de cloruro (CMB) (modificado de Moran et al., 

2019). (c) Elevación derivada de ASTER GDEM y estimaciones TRMM 2B31 de MAP de 1998 a 2009.
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Figura 2:(a) Composición isotópica estable de las muestras de agua consideradas para los cálculos de CMB. Las 

muestras recolectadas como parte de este estudio y deCervetto[2012]. Para los cálculos de CMB, solo se seleccionaron 

muestras de agua subterránea entrante cerca de la línea de agua meteórica global, que se muestran como rombos 

negros sólidos. (b) Composición isotópica estable de muestras de agua subterránea dentro de la cuenca hidrográfica 

topográfica utilizada para el análisis CMB. El límite de CMB es el exceso de deuterio <5 ‰.
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figura 3Resultados del balance de masa de cloruro (CMB). (a) GWR determinado por el método CMB basado en 

muestras en el Salar de Atacama, cuenca de Linzor y Meseta de la Puna chilena. La incertidumbre incluye un rango 

de Cl en la precipitación de 5 a 16 mgLl. MAP del conjunto de datos TRMM 2B31. La línea sólida es la que mejor se 

ajusta a los resultados calculados de CMB, mientras que la línea discontinua muestra la tasa de infiltración 

requerida para cerrar el presupuesto hidrológico de estado estable en la cuenca topográfica del Salar de Atacama. 

(b) Distribución de frecuencias de cuadrícula (25 km2) MAP del conjunto de datos TRMM 2B31 dentro de la cuenca 

hidrográfica topográfica.
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Figura 4Distribución espacial de precipitación (P), recarga de agua subterránea (GWR) para el escenario de 

precipitación mediana y evapotranspiración potencial (PET) utilizada para evaluar el presupuesto hidrológico a 

escala topográfica y regional del Salar de Atacama. (a) precipitación media anual de 1998 a 2009 basada en el 

conjunto de datos TRMM 2B31. Los círculos negros son ubicaciones de muestras de Cl de aguas subterráneas. (b) 

GWR anual medio de 1998-2009 determinado aplicando la ecuación (2) al conjunto de datos de precipitación media. 

(c) PET determinado en función de la cota aplicada a las zonas de descarga (polígonos grises), excluyendo el Salar 

de Atacama.
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Figura 5a) Cuencas hidrográficas regionales de Corenthal et al. (2016) para la evaluación, las regiones 

contribuyentes de estado estacionario para las cuencas del Salar de Atacama y Río Loa utilizando 

consideraciones de incertidumbre total para el balance hídrico. Cada zona con letras del Salar de Atacama 

incluye el área acumulada de todas las zonas más pequeñas. A es la cuenca hidrográfica topográfica y M es la 

cuenca hidrogeológica inferida donde GWR+R equilibra ET en los límites de incertidumbre total. Las áreas 

contribuyentes de Río Loa son de Jordan et al. (2015). El fondo es un ASTER DEM. La línea punteada indica la 

posición del modelo 2-D presentado en la Figura 6. Las ubicaciones numeradas se refieren a las estimaciones 

modernas y paleohidráulicas de las Figuras 7 y 8. b) Recarga del balance de masa de cloruro + estimaciones 

de escorrentía (rombos azules) ) y escenarios de recarga de límite superior (azul oscuro). Límites de 

evapotranspiración (rombos rojos) para estimaciones inferiores (rojo claro) y superiores (rojo oscuro). Las 

letras indican las áreas representadas por los polígonos negros en a).
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Figura 6Modele la geometría, las condiciones de contorno, la distribución de la conductividad hidráulica y las posiciones 

iniciales del nivel freático para las simulaciones restrictivas y conducentes descritas en el texto.
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Figura 7Distribuciones de carga hidráulica simuladas para (a) simulaciones restrictivas y (b) conducentes en el momento de 

0, 1000, 10000, 100000 años después del cambio en la recarga. La posición de las divisiones hidrogeológicas se muestra 

para tiempos etiquetados en líneas negras verticales. Las ubicaciones numeradas corresponden a las ubicaciones de 

observación de la cabeza trazadas en la Figura 8.
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Figura 8Cargas hidráulicas simuladas (eje y) para simulaciones restrictivas y conducentes en comparación con 

las estimaciones modernas de carga paleohidráulica y de campo (eje x). Los tamaños de los polígonos de 

colores (rosa: propicio, azul: restrictivo) se basan en cabezas simuladas, siendo la posición más alta la 

condición inicial de los modelos. Las alturas máximas observadas se estiman en base a la información 

paleohidrológica citada en el texto y presentada en la Información de apoyo 5.
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Figura 9Gráfico de la relación de descarga de las celdas de cabeza constante en el Salar de Atacama y los drenajes a lo 

largo del margen de la meseta (DSdA) a la recarga total especificada del modelo (GWTOTALRCH). La región sin sombrear 

representa la descarga al Salar de Atacama que es mayor que la recarga total del modelo (es decir, alguna contribución del 

almacenamiento de agua subterránea). Las áreas sombreadas representan tiempos en la simulación donde la descarga al 

Salar de Atacama es menor que la recarga total del modelo.

1162
37



Boutt et al. Revista de hidrogeología 2020-12-18

1163
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Figura 10Compilación de tasas de recarga resumidas de la literatura (incluido este estudio) con un enfoque 

en las regiones áridas del norte de Chile. Las estimaciones provienen de una variedad de métodos que 

incluyen balance de agua/energía, trazado de calor y balance de masa de cloruro y se diferencian en 

función de si son mediciones puntuales o tasas de recarga a escala de cuenca.
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Figura 3 Resultados del balance de masa de cloruro (CMB). (a) GWR 

determinado por el método CMB basado en muestras en la SdA, 
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incluye un rango de Cl en la precipitación de 5 a 16 mg/l. MAP del 

conjunto de datos TRMM 2B31. La línea sólida es la que mejor se 

ajusta a los resultados calculados de CMB, mientras que la línea 

discontinua muestra la tasa de infiltración requerida para cerrar el 

estado hidrológico de estado estacionario.
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Figura 4 Distribución espacial de P, GWR para el escenario de precipitación media y PET utilizados para evaluar el presupuesto hidrológico a escala topográfica y regional del SdA. (a) MAP de 1998 a 2009 basado en el conjunto de datos TRMM 
2B31. Los círculos negros son ubicaciones de muestras de Cl de aguas subterráneas. (b) GWR anual medio de 1998-2009 determinado aplicando la ecuación (2) al conjunto de datos de precipitación media. (c) PET determinado en función de la 
cota aplicada a las zonas de descarga (polígonos grises), excluyendo SdA.
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Tabla 1: Ubicaciones y características de las muestras de precipitación utilizadas para determinar las 
concentraciones de cloruro en la precipitación

ejemplo de identificacion Fecha Longitud Latitud Elevación cl
miligramos/

yo

d18O δ2H Referencia

WGS84 m snm o/ohVSMOW
-

16.9SDA185W 41293 - 67.8534 - 23.8374 3940 9.6 - 125,7 N / A
-

18.9SDA190W 41411 - 68.0673 - 23.6818 2381 8.1 - 137.0 N / A

SDA220W 41655 - 67.8549 - 23.7876 3825 15.8 - 2.6 - 6.6 N / A
-

18.0LAC.P001 38718 - 67.4450 - 23.8281 4307 <10 - 135,4 Cervetto, 2012
Ascotán 1999-2000 - 68.27 - 21.72 3956 28 DAKOTA DEL NORTEDAKOTA DEL NORTEHouston, 2007
Colchane 1999-2000 - 68,65 - 19.28 3965 10 DAKOTA DEL NORTEDAKOTA DEL NORTEHouston, 2007
Collacagua 1999-2000 - 68.83 - 20.05 3990 4 DAKOTA DEL NORTEDAKOTA DEL NORTEHouston, 2007

El Tatio 1999-2000 - 68 - 22.37 4345 5 DAKOTA DEL NORTEDAKOTA DEL NORTEHouston, 2007
1293
1294
1295
1296
1297
1298
1299
1300
1301
1302
1303
1304
1305
1306
1307
1308
1309
1310
1311
1312
1313
1314
1315
1316
1317
1318
1319
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Cuadro 2: Precipitación prevista y 
recarga para cuencas topográficas 
e hidrogeológicas

Hidrogeología
C

Cuencatopográfico
Superficie total
(km2) 17257 75924
Área de Recarga
Zonas (km2) 14319 69676
Precipitación (PAGS) 30.7 199.4

(23.4-51.7) (171.4-284.4)
recargar desde
precipitación (GWR) 1.1 10.0

(1.1-2.1) (9.7-14.6)
Superficie del agua

afluencia (R) 1.6 1.6
(0.5-2) (0.5-2)

Evapotranspiración
de SdA (ETSDA) 9.5 9.5

(5.6-13.4) (5.6-13.4)
Evapotranspiración
de
elevación más alta
sueldos (ETHighElevSalars) 0 5.0

(1.8-17.8)
ΔAlmacenamiento (ΔS) - 6.8 - 2.9

(-11.8--1.5) (-21,0-+9,2)
1320
1321
1322
1323
1324
1325
1326
1327
1328
1329
1330
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1331
1332
1333

Tabla 3: Atributos tabulados y resultados de los análisis de cloruro de agua subterránea que incluyen 

estimaciones de recarga de agua subterránea a partir del método de balance de masa de cloruro.
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Potencial
Recargar

Mecanismo

Profundidad a

Agua
Paisaje

Posición

Identificación del sitio

SDA139W-67.988
Largo. Lat.

- 23.495

elev.

2568
Fecha cl gw N / Agw

222.7

d18O d2H 3H*

0.14
PAGS GWR

2,1 (1,3-5,1) 2,5 (1,6-5,9)

GWR/P
Primavera primavera en el

margen de gran
cañón

Efímero Promedio
4/3/12

24/09/12
11/01/13
19/05/13
17/01/14

320.9 - 8.0 - 56,9
- 60,0
- 56,8
- 54,8
- 55,1
- 58,0

86
207,7 231,8 -8,3
201,9 220,5 -7,7
555,3 225,1
311,6 224,0
327,9 212,0

- 7.5
- 8.1
- 8.6

SDA140W-68.050 -23.476 2340 18.5 bien en aluvión
admirador

Montaña
Frente

Promedio
4/3/12

24/09/12
11/01/13
19/05/13

277,3 217,0 -8,2
224,8 210,9 -8,0
366,5 215,6
319,9 238,2
197,9 203,2

- 60,3
- 62,4
- 63,3
- 58,7
- 56,6

18 0,5 (0,3-1,3) 2,9 (1,8-7,0)

- 8.4
- 8.1
- 8.3

SDA161W-68.112 -23.771 2338 23.4 bien en corriente

depósito de canal

pendiente abajo de

perdiendo perenne

corriente

Promedio Efímero
29/09/12
1/12/13 1745.9
13/01/13 1732.7
14/5/13 1949.4
1/14/14 1525.9 1001.9
18/8/14 873.8 811.9

1579.7
1650.2

913.0
1075.0

- 7,8 -54,3
- 7.6

15 0,1 (0-0,2) 0,5 (0,3-1,0)
- 54,6
- 54,2
- 53,8
- 54,2
- 55,9
- 53,1

904.9 -7.8
779.4 -7.9
904.9 -7.8

- 8.0
- 7.9

SDA186W-67.985 -23.491 2574 21.7 Bueno, en un depósito 

de fans allvuial

Promedio Efímero
19/01/13
19/05/13

228,5 215,4 -8,2
231,3 220,1 -7,9
225,7 210,8 -8,5

- 58,2
- 57,9
- 58,5

0.11 66 2,3 (1,4-5,9) 3,5 (2,2-9,0)

SDA226W-68.137 -23.794 2329 13.3 ` Promedio Efímero
19/01/14 1457.5

1339.9 768.5 -7.3
811.6 -7.5

- 50,3
- 52,2

17 0,1 (0,1-0,2) 0,6 (0,4-1,2)

18/8/14 1222.3 725,5 -7,1 - 48,3
SDA227W-68.134 -23.800 2338 25.2 Bueno, en un depósito de 

ventilador allvuial down-

gradiente de MNT

Promedio Efímero
19/01/14
18/8/14 1222.6

1032.3
842,1 686,9 -8,6

556,1 -8,8

621.5 -8.7 - 59,5
- 58,0
- 60,9

17 0,1 (0,1-0,3) 0,8 (0,5-1,6)

SDA228W-68.136 -23.789 2335 11.6 Bueno, en un depósito de 

ventilador allvuial down-

gradiente de MNT

Promedio Efímero
19/01/14
18/8/14 1267.4

1107.7
948,0 711,2 -9,0

699.8 -8.7

705.5 -8.8 - 59,8
- 60,8
- 58,8

17 0,1 (0,1-0,3) 0,7 (0,5-1,5)

Bueno, en un allvuial

depósito de ventilador hacia abajo-

Efímero
4.7

SDA229W-68.118
SDA2W - 68.081

- 23.746
- 23.671

2313
2333

19/01/14

Promedio Efímero
30/9/11 1983.3
1/12/12 1097.1
4/8/12 1414.2

26/9/12 819,0 916,8 -8,6

1232.9
1328.4

882.3
782.6

- 8.8
- 7.3

- 61,1
- 52,2
- 56,2
- 63,4
- 65,6
- 61,2

17
28

0,1 (0,1-0,2) 0,6 (0,4-1,4)
0,2 (0,1-0,4) 0,6 (0,4-1,3)15 bien en el

abanico aluvial

pendiente abajo

resorte localizado

0.11
696.2 -7.7
718.6 -8.7
798.8 -8.6

SDA76W-68.053 -23.365 2387 43.6 Bueno, en un depósito 

de fans allvuial

Montaña
Frente

Promedio
13/01/12

4/3/12
11/01/13
19/05/13

369,0 340,3 -7,3
354,2 301,1 -7,3
370,6 365,1
382,9 341,9
368,4 353,1

- 52,2
- 52,2
- 54,7
- 51,3
- 50,5

0.15 18 0,4 (0,2-0,9) 2,2 (1,4-5,0)

- 7.5
- 7.1
- 7.4

SDA84W-68.057 -23.569 2329 9.9 bien en el canal
depósito abajo-
gradiente de perder

corriente perenne

Promedio Efímero
14/01/12

4/7/12
24/09/12
19/05/13
11/01/13

9/1/14

2309.2
2214.0
2830.9
2197.2
2042.3
2259.0
2312.0

1460.1
1446.5
1620.1
1334.5
1284.0
1722.3
1353.2

- 8.2
- 8.3
- 8.2
- 8.2
- 7.9
- 8.2
- 8.3

- 58,4
- 59,3
- 60,5
- 59,6
- 56,2
- 56,2
- 58,7

0.47 14 0,0 (0-0,1) 0,3 (0,2-0,7)

SDA85W-68.114 -23.780 2351 23.1 bien en el canal
depósito abajo-
gradiente de perder

corriente perenne

Promedio Efímero
14/01/12 1527.8

4/8/12
25/09/12
1/12/13 1668.3
14/5/13 1483.7
1/9/14 1671.4

1632.6 958.5 -8.3
921.6 -8.3

- 59,2
- 60,5
- 62,5
- 62,4
- 57,6
- 55,8
- 56,5

15 0,1 (0-0,2) 0,5 (0,3-1,0)

1867.5
1576.7

1048.1
1000.4

- 8.3
- 8.4

957.3 -8.2
852.0 -8.2
971.4 -8.3

SDA8AW-68.109 -23.791 2373 Primavera Manantial perenne alimentado Arroyo 

efímero en la base de

gran descarga
Ciénaga de gran altitud

1/9/14 1323.1 867.0 - 9,2 -64,2 0,10# 17 0,1 (0,1-0,2) 0,6 (0,4-1,3)

COL.T008-67.507 -23.885 4261 Sin datos Difuso Promedio
30/10/08
30/10/08

960.0
994.3
925.6

652.0
692.0
612.0

- 11.3
- 11.2
- 11.4

- 81,1
- 81,2
- 80,9

90 0,8 (0,5-1,6) 0,9 (0,5-1,8)

PN.T005.1-67.451 -23.676 4376 31.1 Ciénaga de gran altitud Difuso Promedio
26/11/04
26/11/04
27/11/04

1220.0
1250.0
1220.0
1190.0

0.0
0.0
0.0
0.0

- 11,0
- 11,0
- 10,9
- 11.1

- 81,5
- 80,2
- 81,4
- 82,9

44 0,3 (0,2-0,6) 0,7 (0,4-1,4)

PN.T006.1-67.451
PN.T007.6-67.452

- 23.693
- 23.692

4364
4361

44.4
Sin datos

Ciénaga de gran altitud
Ciénaga de gran altitud

Difuso
Difuso

27/11/04
Promedio

9/1/05
16/01/05
20/01/05

1220.0
1533.3
1510.0
1540.0
1550.0

0.0
593.3
593.0
597.0
590.0

- 11.1
- 11.2
- 11.2
- 11.2
- 11.2

- 82,0
- 81,7
- 79,8
- 82,8
- 82,5

44
44

0,3 (0,2-0,6) 0,7 (0,4-1,4)
0,2 (0,1-0,5) 0,5 (0,3-1,1)

PN.T008.2-67.453 -23.677 4374 52.89 Ciénaga de gran altitud Difusa Promedio
22/12/04

16/01/05
20/01/05

1250.0
1260.0
1240.0
1250.0

434.7
425.0
442.0
437.0

- 11.1
- 11.2
- 11.2
- 11,0

- 81,8
- 81,4
- 82,0
- 81,9

44 0,3 (0,2-0,6) 0,6 (0,4-1,3)

PN.T014-67.449 -23.678 4383 Sin datos Ciénaga de gran altitud Difuso 29/10/08 1097.1 0,0 -11,1 -81,7 44 0,3 (0,2-0,7) 0,7 (0,5-1,5)
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Texto S1.

Cálculo de Límites de Precipitación Mediana, Inferior y Superior.Para incorporar la incertidumbre
En nuestro análisis de precipitación en el conjunto de datos de precipitación regional, consideramos 3 
instancias de estimaciones de precipitación. El valor de precipitación mediana es el conjunto de datos TRMM 
2B31 procesado de [Bookhagen y Strecker, 2008], que ya ha sido evaluado con datos pluviométricos en la 
región y se muestra como una buena estimación de la precipitación. Para evaluar el sesgo de TRMM 2B31 
en esta región, podemos comparar las estimaciones satelitales con los datos de la estación de la Dirección 
General de Aguas (DGA) (Figura S1) en la Figura S2. Los datos específicos de la estación se proporcionan en 
la Tabla 1. Si bien el ajuste entre los datos de la estación y los de la teledetección es muy bueno, 
consideramos dos escenarios diferentes para estimar el sesgo de precipitación. En cada caso, modificamos 
la magnitud de la distribución espacial de la precipitación utilizando los datos TRMM para calcular los 
valores de precipitación de límite inferior y superior. Una ley de potencia se ajusta a los datos en la región 
del mayor desajuste (< 75 mm/año) en el conjunto de datos TRMM. Las funciones que se ajustan a los 
límites inferior y superior se utilizan para calcular un mapa de precipitación modificado y para los cálculos 
correspondientes del balance hídrico. Para ambos límites para valores superiores a 75 mm/año, 
simplemente volvemos a los datos TRMM 2B31. Estas estimaciones capturan más del 100% de la variación 
en las estimaciones de precipitación.

Texto S2.

Métodos ampliados de estimación de la evapotranspiración

Esta ecuación, en la que PET[mm] = 4367[m]-(0,59*elevación del suelo[m]), fue desarrollada 
porhouston[2006a] basado en la evaporación en bandeja de 12 estaciones meteorológicas. Esta 
ecuación se aplicó a 30 m2resolución Radiómetro Avanzado de Emisión Térmica y Reflexión Espacial 
(ASTER) Modelo de Elevación Digital Global (GDEM) para calcular PET cuadriculado para la región. Los 
polígonos que delimitan los límites de los lagos y salares de agua dulce se construyeron manualmente 
con base en las imágenes de Landsat, y se aplicaron estimaciones de PET a las zonas permanentes de 
descarga (salares y lagos de agua dulce). El PET medio (mm/año) para cada polígono (m2) se utiliza 
para derivar una PET estimada de cada salar o lago de gran elevación (m3/s) (Figura S3 y Tablas S2 y 
S3). Para determinar la evapotranspiración real (AET), comparamos nuestras estimaciones de PET con 
las estimaciones de AET publicadas para SdA [Mardones, 1986;kampf y tyler, 2006] y Salar de 
Pedernales [Johnson et al., 2010]. El AET anual medio es aproximadamente el 2 % del PET para la D 
inferiorSdAestimación (5,6 m3/s) y el Salar de Pedernales, y el 8% de la parte superior DSdAestimación 
(22,7 m3/s). Conservadoramente, por lo tanto, consideramos que AET podría variar de 0.5 a 8% de PET 
para
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salares en la región dependiendo de la profundidad del nivel freático y otros factores. 
Suponemos que AET es el 80% de PET para Miniques y Miscanti Lakes (conductancia específica 
entre 7.780 y 10.640 µS/cm).

Texto S3.

Evaluación del impacto de la concentración de cloruro en la precipitación y la magnitud de la precipitación 
en los cálculos de recarga de balance de masa de cloruro.Inspeccionando la ecuación 3 en el
manuscrito demuestra que tanto la precipitación total como la concentración de cloruro tienen un 
impacto positivo en la cantidad prevista de recarga de agua subterránea. Además, al establecer el 
término Clrw(cloruro de la meteorización de las rocas) a cero, también podemos aumentar la recarga 
de agua subterránea. Aquí, consideramos las fuentes de incertidumbre en la relación precipitación-
recarga derivada en el método de balance de masa de cloruro utilizando la precipitación media 
(descrita en S1) y una concentración promedio de cloruro de 8 mg/L y el límite superior de 
precipitación y una concentración alta de cloruro. (16 mg/L) sin aporte de Cl proveniente de la 
meteorización de rocas. Las estimaciones de recarga de precipitación resultantes calculadas para 
nuestras muestras de agua subterránea descritas en el texto se muestran en la Figura S5 junto con 
una ley de potencia que se ajusta a los datos. Las cantidades estimadas de recarga de precipitación, 
para las concentraciones de cloruro observadas tanto en el agua subterránea como en la 
precipitación, caen a lo largo de una distribución que se ajusta bien a una sola ley de potencia. Por lo 
tanto,

Texto S4.

Huella de Agua Subterránea y Relación de Napa Freática.La huella de agua subterránea [Gleeson y
Alabama., 2012] de SdA, considerando solo la descarga no antropogénica, es de 5 a 21 veces más grande 
que la cuenca hidrográfica topográfica (Texto S4, Figura S6 y Tabla S5), que se ubica entre las huellas más 
grandes de acuíferos estudiados en el mundo. Esto es especialmente significativo ya que los cálculos de 
Gleeson et al. (2012) se basan predominantemente en las tasas de descarga antropogénica. La relación de 
descarga a recarga (Qr:R; [Schaller y Fan, 2009]), una métrica de si una cuenca es importadora o exportadora 
de agua subterránea, indica que la cuenca hidrográfica topográfica, con una relación Qr:R de 4,9–19,9, es 
una importante importadora de agua subterránea. La entrada moderna de aguas subterráneas y 
superficiales a SdA equilibra razonablemente las bajas estimaciones de evapotranspiración; sin embargo, 
GW modernoRCHdentro de la cuenca hidrográfica topográfica por sí sola no puede explicar la magnitud de 
estos flujos. Modificamos la huella de agua subterránea
calculo [Gleeson et al., 2012], para incluir la extracción de agua subterránea solo de fuentes naturales 
(evapotranspiración) para aproximar el área requerida para soportar las tasas de descarga. La huella de 
agua subterránea (GF) se puede describir de acuerdo conGleeson et al.[2012] por GF = A[ET/(GWR-R)], 
donde A es el área de interés, ET es la tasa de extracción de agua subterránea, GWR es la tasa de recarga y 
R es el caudal base. Para la cuenca topográfica SdA, calculamos una huella de agua subterránea de 
87,850-365,121 km2, o 5-21 veces el área de la cuenca hidrográfica topográfica. El rango se basa en la 
mediana de GWR y los rangos superior e inferior de estimaciones razonables de ET.

Calculamos la relación del nivel freático (WTR) para la cuenca topográfica de SdA siguiendo los 
métodos descritos enHaitjema y Mitchell Bruker[2005] yGleeson et al.[2011]. El WTR es un criterio 
adimensional que describe si el nivel freático es probable (1) controlado topográficamente donde el 
nivel freático sigue la topografía, o (2) recarga controlada donde el agua
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la mesa está desconectada de la topografía y existe un gran potencial para el flujo entre cuencas. El WTR

es definido por        (   ) =     (  2 ), con las abreviaturas explicadas enGleeson et al.,

[2011], donde un logaritmo más positivo (WTR) sugiere niveles freáticos controlados por topografía y un logaritmo 
más negativo (WTR) sugiere niveles freáticos controlados por recarga. Estimamos un rango de log(WTR) para la 
cuenca de -3.6 a -5.3, lo que sugiere una capa freática fuertemente controlada por la recarga similar a la del árido 
suroeste de los Estados Unidos [Gleeson et al., 2012].

Texto S5.

Cálculos de tiempo de respuesta dinámica.El tiempo de residencia de un sistema se iguala a su tiempo de 
respuesta utilizando un modelo de caja simple de un sistema acuífero para calcular el tiempo de plegamiento 
electrónico o el tiempo para reajustarse a las nuevas condiciones de contorno. La estimación del tiempo de 
residencia anterior no tiene en cuenta la dinámica de la respuesta hidráulica del sistema (es decir, cómo se 
propagan los cambios en la cabeza hidráulica desde la meseta hasta la cuenca). El tiempo de respuesta dinámico 
(Tau_DRes) de un acuífero homogéneo unidimensional puede ser

L2

D
L2S

τDRes= =
aproximado como bK,donde L es una longitud característica del sistema de flujo

KbD=
(tomada aquí como la longitud máxima de una trayectoria de flujo), D es la difusividad hidráulica
K es la conductividad hidráulica, b es el espesor del acuífero (aquí se supone que es de 500 m) y S es el coeficiente 
de almacenamiento del acuífero.

S,
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Figura S1.Estaciones meteorológicas en la Región de Antofagasta, Chilecon datos suficientes del periodo 
1998-2009 (triángulos rojos) y estaciones con medidas discontinuas o discontinuas (triángulos negros). Todas las 
estaciones son mantenidas por la Dirección General de Aguas (DGA) del Gobierno de Chile, con la excepción de 
SCL Planta que ha sido mantenida por la Sociedad Chilena de Litio/Rockwood Lithium, Inc/Albermarle.
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Figura S2. Comparación de datos de pluviómetros con estimaciones de precipitación detectadas remotamente.Precipitación 
anual promedio de 1998 a 2009 calculada a partir de mediciones brutas mensuales de DGA
(http://snia.dga.cl/BNAConsultas/informes ) y una medición de la estación meteorológica Sociedad Chilena de Litio/
Rockwood Lithium Inc. Estimación de precipitación TRMM 2B31 a partir del conjunto de datos TRMM 2B31 [Bookhagen y 
Strecker, 2008] para sitios en la Región de Antofagasta, Chile. Las funciones de potencia se ajustan para calcular mapas 
de precipitación de límite inferior y superior para cálculos de balance de agua.
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Figura S3. Mapa de PET calculado por la ecuación (a) en la región del Salar de Pedernales (SdP). El fondo es 
un ASTER DEM. Borde SdP modificado deJohnson et al.[2010]. El SdP tiene una superficie de 315 km2, elevación 
promedio de 3356 m snm y PET promedio de 2384 mm/año (desviación estándar de 6 mm/año).

Figura S4. Huella de agua subterránea conservadora de la cuenca topográfica SdA.La zona roja es el área topográfica 
de la cuenca y la región sombreada en gris es su huella de agua subterránea inferida basada en una tasa de descarga de 
agua subterránea de 5,6 m3/s.
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Figura S5. Relación precipitación-recarga a partir de cálculos de balance de masa de cloruro.
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Tabla S1. Comparación de la precipitación anual promedio entre fuentes de medición y sensores 
remotos de 1998 a 2009 a partir de mediciones de calibre DGA (http://snia.dga.cl/BNAConsultas/informes ) y 
una medición de la estación meteorológica Sociedad Chilena de Litio (SCL Planta) con precipitación 
cuadriculada del conjunto de datos TRMM 2B31 [Bookhagen y Strecker, 2008]para la Región de Antofagasta, 
Chile.
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Tabla S2. Evapotranspiración real como fracción de la derivación de evapotranspiración potencial para el 
Salar de Pedernales y Salar de Atacama.
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Tabla S3. Resumen del tipo de terreno, superficie, evapotranspiración potencial anual media (PET) y 
evapotranspiración real (AET) para los polígonos de la zona de descarga en todas las cuencas consideradas.Cada 
cuenca con letras incluye todas las zonas de descarga acumulativa en las cuencas más pequeñas. Las áreas destacadas 
en la cuenca B son los lagos Miscanti y Miniques, donde se supone que el AET es el 80 % del PET.
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Tabla S4.Cálculos de la huella de agua subterránea para la cuenca topográfica SdA. Los valores son específicos de SdA y 
las variables y los cálculos se describen enGleeson et al.[2012]. Estimaciones de descarga de Mardones [1986] ykampf y 
tyler[2006]. Consideramos un R de 0 consistente con la conceptualización más conservadora del presupuesto de agua.

Tabla S5.Relación de nivel freático para la cuenca topográfica SdA. La tasa de recarga de área promedio se calcula con base 
en el ráster de GWR presentado en la Figura 3b, y la elevación máxima del terreno se deriva de un ASTER DEM. Los valores se 
aproximan a las propiedades del acuífero a granel para el SdA. Copiamos los valores presentados enGleeson et al.[2011] para 
la distancia entre cuerpos de agua superficiales y una estimación más conservadora para la extensión vertical promedio del 
sistema de flujo.
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Tabla S6.Resultados de simulación y estimaciones de cabezas hidráulicas modernas y paleo para lugares específicos dentro del 
dominio del modelo. Fuentes de estimaciones y notas que las discuten en 2 columnas de la derecha de la tabla.
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