
 
 

รายงานวิจัยฉบับสมบูรณ 
 
 

กระบวนการทางอุทกธรณีเคมีในปฏิสัมพันธของน้ําบาดาลและ 
นํ้าผิวดินระหวางแมนํ้าสองสาย 

Hydrogeochemical Processes in Groundwater and Surface–Water 
Interactions between Two Rivers 

 
 
 
 
 
 
 

โดย รองศาสตราจารย ดร.กิจการ พรหมมา 
 
 
 
 
 
 
 

มิถุนายน 2554 
 



สัญญาเลขที่ RMU5080056 

 
รายงานวิจัยฉบับสมบูรณ 

 
 

กระบวนการทางอุทกธรณีเคมีในปฏิสัมพันธของน้ําบาดาลและ 
นํ้าผิวดินระหวางแมนํ้าสองสาย 

Hydrogeochemical Processes in Groundwater and Surface–Water 
Interactions between Two Rivers 

 
 
 
 
 
 
 
 

รองศาสตราจารย ดร.กิจการ พรหมมา      มหาวิทยาลัยนเรศวร 
 
 
 
 
 
 
 
 

สนับสนุนโดยสํานักงานคณะกรรมการการอุดมศึกษาและสํานักงานกองทุนสนับสนนุการวิจัย 
 

(ความเห็นในรายงานนี้เปนของผูวิจัย สกอ. และ สกว. ไมจําเปนตองเห็นดวยเสมอไป) 



ชื่อเร่ือง กระบวนการทางอุทกธรณีเคมีในปฏิสัมพันธของน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน 
 ระหวางแมน้ําสองสาย 
ผูวิจัย  รองศาสตราจารย ดร.กิจการ พรหมมา 
ประเภทนิพนธ รายงานการวิจัยฉบับสมบูรณ, มหาวิทยาลัยนเรศวร, 2554 
 

บทคัดยอ 
 
 ชั้นนํ้ามีแรงดันที่เกิดจากตะกอนน้ําพาและตั้งอยูระหวางแมน้ําสองสายแสดงกระบวนการรี
ดอกซที่นาสนใจเนื่องจากปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินมีพลวัติ การกรองริมตลิ่งขา
เขาและขาออกอาจแสดงลําดับปฏิกิริยารีดอกซ สมมุติฐานนี้ผานการพิสูจนวาเปนจริง ณ พ้ืนที่
ศึกษาที่ตั้งอยูระหวางแมน้ํานานและยมในจังหวัดพิษณุโลก โดยการวิเคราะหความเขมขนของสป
ชีสรีดอกซและปฏิกิริยาเคมีที่เปลี่ยนแปลงตามระยะทางจากแมน้ํา ผลการวิจัยแสดงวาปฏิสัมพันธ
ระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินมีพลวัติและเปลี่ยนแปลงตามฤดูกาล พื้นที่ตอนกลางระหวางแมน้ํา
ถูกโดดเดี่ยวจากน้ําแมน้ํา ตัวชี้วัดที่เดนชัดของการเปลี่ยนแปลงสภาวะรีดอกซ ไดแก อุณหภูมิ 
ออกซิเจนละลายน้ํา และศักยรีดอกซ การสลายตัวของสารอินทรียโดดเดนในชวงที่เกิดการกรอง
ริมตลิ่งขาเขา การหายใจโดยใชออกซิเจนและซัลเฟตรีดักชั่นเกิดขึ้นในระยะทางที่สั้นมากจาก
รอยตอระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน รีดักชั่นของเหล็กออกไซดและแมงกานีสออกไซดคือที่มา
สําคัญของเหล็กและแมงกานีสในน้ําบาดาลบริเวณพื้นที่ตอนกลาง การละลายและการตกผลึกของ
แรคารบอเนตยังมีผลตอความเขมขนของแมงกานีสอีกดวย ลักษณะทางอุทกธรณีเคมีในชั้นนํ้า
คอนขางคงที่ตลอดเวลา 3 ป ยกเวนนํ้าใกลบริเวณรอยตอระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินซึ่ง
เปลี่ยนแปลงอยางรวดเร็วเม่ือนํ้าแมน้ํามีปฏิสัมพันธกับน้ําบาดาล 
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Abstract 
 
 A confined alluvial aquifer between two rivers shows interesting redox processes 
as a result of dynamic groundwater and surface–water interactions. River bank infiltration 
and exfiltration may exhibit a sequence of redox reactions. This hypothesis was examined 
and confirmed at a study site located between Nan and Yom Rivers in Phitsanulok, 
Thailand, by analyzing concentrations of redox species and reactions as a function of 
distance from rivers. Results show that the groundwater–surface water interactions were 
dynamic and were changed seasonally. Transition areas were isolated from the river 
water. Obvious indicators of the changes in redox conditions included temperature, 
dissolved oxygen, and redox potential. Orgamic matter degradation was dominant in the 
river bank infiltration. The O2 respiration and SO4

2– reduction occurred in a short distance 
from the groundwater and surface water interface. The reduction of Fe– and Mn–
hydroxides was a major source of dissolved Fe2+ and Mn2+ in transition areas. Carbonate 
dissolution–precipitation reactions also controlled concentrations of Mn2+. Most 
hydrogeochemical characteristics in the aquifer was fairly stable in 3 years except the 
water near the groundwater–surface water interface that changed rapidly as the river 
water interacted with the groundwater.  
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1.  รายละเอียดเกี่ยวกับโครงการวิจัย 
1.1 ชื่อเร่ือง กระบวนการทางอุทกธรณีเคมีในปฏิสัมพันธของน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน 
 ระหวางแมน้ําสองสาย 
 Hydrogeochemical Processes in Groundwater and Surface–Water  
 Interactions between Two Rivers 
1.2 ชื่อคณะผูวิจัย รองศาสตราจารย ดร.กิจการ พรหมมา  
 ภาควิชาทรัพยากรธรรมชาติและสิ่งแวดลอม 
 คณะเกษตรศาสตรฯ มหาวิทยาลัยนเรศวร  
 อําเภอเมือง จังหวัดพิษณุโลก 65000 โทรศัพท 055–962732 
1.3 งบประมาณและระยะเวลาทําวิจัย 
 ไดรับงบทุนสนับสนุนนักวิจัยรุนกลาง สํานักงานคณะกรรมการการอุดมศึกษาและ
สํานักงานกองทุนสนับสนุนการวิจัย ประจําปงบประมาณ 2550–2553 งบประมาณที่ไดรับ 
1,200,000 บาท ระยะเวลาทําการวิจัย 3 ป ตั้งแต 25 มิถุนายน 2550 ถึง 24 มิถุนายน 2553 โดย
ขยายเวลาตอ 1 ป ถึง 24 มิถุนายน 2554 
 

2.  ความสําคัญและที่มาของปญหาการวิจัย 
 การศึกษาเกี่ยวกับปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินเปนอนาคตของการวิจัยใน
สาขาวิชาอุทกธรณีวิทยา เร่ิมมีการศึกษามาตั้งแตชวงป ค.ศ. 1960–1970 เน่ืองจากปญหาเรื่อง
ฝนกรดและการเกิด eutrophication ตอมาพัฒนาขึ้นอยางรวดเร็วและมีจํานวนมากในชวงป ค.ศ. 
1990–2000 เม่ือเร็ว ๆ นี้ ความสนใจมุงไปที่บริเวณใกลกับรอยตอระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน 
งานวิจัยในอดีตนั้นเนนการศึกษาปฏิสัมพันธที่รอยตอดานเดียวกับทะเลสาบหรือพ้ืนที่ชุมนํ้าและ
แมน้ําสายเดียว ปฏิสัมพันธระหวางแมน้ําสองสายยังไมเคยมีผูใดศึกษา จนกระทั่ง Promma et al. 
(2007) เปนคณะวิจัยกลุมแรกที่เสนอทฤษฎีใหมซึ่งเรียกวา “สมมุติฐานพลวัติการไหลของน้ํา
บาดาลระหวางแมน้ําสองสาย” (hypothesis of groundwater flow dynamics between two 
rivers) โดยมีหลักฐานการคนพบในพื้นที่ศึกษาที่จังหวัดพิษณุโลก กลาวคือ แมน้ําสองสายคือ
แมน้ํายมและนานไดกัดเซาะลงไปในชั้นนํ้ามีแรงดันเปนบางสวน และการเปลี่ยนแปลงตามฤดูกาล
ของระดับนํ้าในแมน้ําทําใหเกิดการเปลี่ยนแปลงของระบบการไหลของน้ําบาดาล เพ่ือตอยอด
ความรูดังกลาวจึงไดศึกษากระบวนการอุทกธรณีเคมีขามชั้นน้ําและใกลกับรอยตอระหวางน้ํา
บาดาลและน้ําผิวดินเพ่ิมเติม การศึกษานี้ไมเพียงแตตอยอดองคความรูเกี่ยวกับความรูพ้ืนฐาน
ดานปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินและแหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาล แต



ยังชวยสรางความรูพ้ืนฐานเกี่ยวกับน้ําบาดาลระดับตื้นในแองเจาพระยาซึ่งมีขนาดใหญที่สุดและ
สําคัญที่สุดในประเทศไทย การวิจัยเรื่องนี้จึงเปนประเด็นที่นาสนใจ เรงดวน จําเปน และสําคัญของ
ชาติที่ตองดําเนินการวิจัย 
 

3.  วัตถุประสงคการวิจัย 
 1. เพ่ือศึกษากระบวนการทางอุทกธรณีเคมีขามชั้นนํ้ามีแรงดันระหวางแมน้ําสองสายและ
ระหวางการกรองริมตลิ่งใกลกับรอยตอระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน 
 2. เพ่ือศึกษาแหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น 
 

4.  ระเบียบวิธีการวิจัย 
 ใชการวิเคราะหความเขมขนของสปชีสรีดอกซและปฏิกิริยาเคมีที่เปลี่ยนแปลงตาม
ระยะทางจากแมน้ํา รวมกับการศึกษาพลวัติการไหลของน้ําบาดาลที่เปลี่ยนแปลงตามฤดูกาล 
 

5.  ผลการวิจัย 
 ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินมีพลวัติและเปลี่ยนแปลงตามฤดูกาล พ้ืนที่
ตอนกลางระหวางแมน้ําถูกโดดเดี่ยวจากน้ําแมน้ํา ตัวชี้วัดที่เดนชัดของการเปลี่ยนแปลงสภาวะรี
ดอกซ ไดแก อุณหภูมิ ออกซิเจนละลายน้ํา และศักยรีดอกซ การสลายตัวของสารอินทรียโดดเดน
ในชวงที่เกิดการกรองริมตลิ่งขาเขา การหายใจโดยใชออกซิเจนและซัลเฟตรีดักชั่นเกิดขึ้นใน
ระยะทางที่สั้นมากจากรอยตอระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน รีดักชั่นของเหล็กออกไซดและ
แมงกานีสออกไซดคือที่มาสําคัญของเหล็กและแมงกานีสในน้ําบาดาลบริเวณพื้นที่ตอนกลาง การ
ละลายและการตกผลึกของแรคารบอเนตยังมีผลตอความเขมขนของแมงกานีสอีกดวย ลักษณะ
ทางอุทกธรณีเคมีในชั้นนํ้าคอนขางคงที่ตลอดเวลา 3 ป ยกเวนน้ําใกลบริเวณรอยตอระหวางน้ํา
บาดาลและน้ําผิวดินซ่ึงเปลี่ยนแปลงอยางรวดเร็วเม่ือนํ้าแมน้ํามีปฏิสัมพันธกับน้ําบาดาล 
 

6.  ขอเสนอแนะที่ไดจากการวิจัย 
 1. ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินมีพลวัติและเปลี่ยนแปลงตามฤดูกาล ถามี
การเฝาระวังทิศทางการไหลของน้ําบาดาลตองตรวจวัดอยางนอย 4 ครั้งตอป 
 2. บริเวณริมตลิ่งเกิดการเปลี่ยนแปลงทางเคมีสูงและมีพลวัติ จึงมีความสําคัญตอการ
เปลี่ยนแปลงของสารอาหารและสิ่งมีชีวิตที่อาศัยในบริเวณดังกลาว 
 

7.  การนําไปใชประโยชน 
 ไดความรูใหมเร่ืองลําดับรีดอกซในการกรองริมตลิ่ง หนวยงานที่ควรนําผลงานวิจัยนี้ไปใช
ประโยชน ไดแก กรมทรัพยากรน้ําบาดาล กรมทรัพยากรน้ํา และสถาบันอุดมศึกษา 



สารบัญ 
 
บทที่                           หนา 
 
1.  บทนํา . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 1 
 1.1  ความสําคัญและที่มาของปญหาที่ทําการวิจัย . . . . . . . . . 1 
 1.2  วัตถุประสงคการวิจัย  . . . . . . . . . . . . . . . 4 
 1.3  ขอบเขตการวิจัย . . . . . . . . . . . . . . . . . 4 
 1.4  ประโยชนที่คาดวาจะไดรับ . . . . . . . . . . . . . . 4 
 
2.  เอกสารและงานวิจัยที่เก่ียวของ. . . . . . . . . . . . . . . 5 
 2.1  ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน . . . . . . . . . . 5 
 2.2 อุทกธรณีเคมีพ้ืนฐาน . . . . . . . . . . . . . . . . 7 
 2.3  ลําดับรีดอกซของการกรองริมตลิ่งเขาสูชั้นนํ้า . . . . . . . . . 9 
 2.4  การจําลองแบบนัมเมอริคัลทางอุทกธรณีเคมี . . . . . . . . . 10 
 2.5  การสํารวจอุทกธรณีเคมี . . . . . . . . . . . . . . . 13 
 
3.  วิธีดําเนินการวิจัย . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 15 
 3.1  พ้ืนที่ศึกษา . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 15 
 3.2  แรในชั้นนํ้า . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 17 
 3.3  การวิเคราะหพลวัติการไหลของน้ําบาดาล . . . . . . . . . . 18 
  3.3.1   ระดับนํ้าแมน้ํา . . . . . . . . . . . . . . . 18 
  3.3.2   ระดับแรงดันนํ้าบาดาล . . . . . . . . . . . . . 18 
  3.3.3   ทิศทางการไหลของน้ําบาดาล . . . . . . . . . . 19 
 3.4  การเก็บตัวอยางน้ําและการตรวจวิเคราะห . . . . . . . . . . 21 
  3.4.1   วิธีการทั่วไปและระเบียบวิธีมาตรฐาน . . . . . . . . 21 
  3.4.2   พารามิเตอรภาคสนามและไอออนหลัก . . . . . . . . 24 
  3.4.3   สปชีสรีดอกซ . . . . . . . . . . . . . . . 25 
 



บทที่                           หนา 
 
 3.5  การจําลองแบบและการแปลความหมาย . . . . . . . . . . 25 
  3.5.1   ไอออนหลัก . . . . . . . . . . . . . . . . 26 
  3.5.2   แผนภูมิ ph–Eh . . . . . . . . . . . . . . . 28 
  3.5.3   การจําลองแบบสปชีเอชั่น . . . . . . . . . . . . 28 
  3.5.4   ลําดับรีดอกซของการกรองริมตลิ่งเขาสูชั้นนํ้า . . . . . . 28 
 3.6  การเกิดเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น . . . . . . . . . . . . 28 
 
4.  ผลการวิจัย . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 20 
 4.1  แรในชั้นนํ้า . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 29 
 4.2  ภาพตัดขวางแมน้ํา  . . . . . . . . . . . . . . . . 31 
 4.3 พลวัติการไหลของน้ําบาดาล . . . . . . . . . . . . . . 32 
 4.4  คุณภาพน้ําบาดาล . . . . . . . . . . . . . . . . . 37 
 4.5  ไอออนหลัก . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 38 
 4.6  แผนภูมิ ph–Eh . . . . . . . . . . . . . . . . . . 38 
 4.7 การจําลองแบบสปชีเอชั่น . . . . . . . . . . . . . . . 44 
 4.8  สภาวะรีดอกซในชั้นนํ้า . . . . . . . . . . . . . . . 47 
 4.9  ลําดับรีดอกซของการกรองริมตลิ่งเขาสูชั้นนํ้า . . . . . . . . . 50 
 4.10 การเกิดเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น . . . . . . . . . . . . 52 
  4.10.1 การละลายของแรเหล็ก . . . . . . . . . . . . 52 
  4.10.2 การเคลื่อนที่ของเหล็กละลายน้ํา . . . . . . . . . . 58 
  4.10.3 การตกผลึกของแรเหล็ก . . . . . . . . . . . . 59 
 
5.  อภิปรายผลและสรุป . . . . . . . . . . . . . . . . . . 61 
 5.1 พลวัติของปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน . . . . . . 61 
 5.2 การขึ้นลงของระดับแรงดันนํ้ากับขอโตแยงทฤษฎีของฮับเบิรต  . . . 63 
  5.2.1  ทําไมน้ําบาดาลจึงไหล . . . . . . . . . . . . . . 66 
  5.2.2 กฎของดารซี่และการขยายความของฮับเบิรต . . . . . . . 67 
 5.3  น้ําบาดาลไหลออก . . . . . . . . . . . . . . . . . 68 
  5.3.1 สมมุติฐานของดิวพ้ิว–ฟอรชไฮเมอร  . . . . . . . . . 68 
  5.3.2  สันปนนํ้าบาดาลที่พ้ืนที่น้ําไหลออก  . . . . . . . . . 68 



บทที่                           หนา 
 
  5.3.3 การไหลออกของน้ําบาดาลอยางคงที่ . . . . . . . . . 69 
  5.3.4 การไหลออกของน้ําบาดาลแบบมีพลวัติ . . . . . . . . 70 
 5.4 กฎการหักเห . . . . . . . . . . . . . . . . . . 70 
 5.5 การขึ้นลงของระดับแรงดันนํ้าตามเวลา  . . . . . . . . . . 71 
  5.5.1 กฎของดารซี่และการทําแผนที่การไหลของน้ํา  . . . . . . 71 
  5.5.2 ระดับนํ้าใตดินและภูมิประเทศ . . . . . . . . . . . 72 
  5.5.3 ระดับแรงดันนํ้าและภูมิประเทศ . . . . . . . . . . . 72 
  5.5.4 การขึ้นลงของระดับแรงดันนํ้า  . . . . . . . . . . . 72 
 5.6 แหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น . . . . . . . . . . 75 
 
บรรณานุกรม . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 76 
ประวัติผูวิจัย . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 87 
ภาคผนวก ก ระดับนํ้าบาดาลและน้ําแมน้ํานาน–ยม . . . . . . . . . . . . 89 
ภาคผนวก ข ตนฉบับบทความวิจัย (manuscript) . . . . . . . . . . . . 101



สารบัญตาราง 
 
ตารางที่                             หนา 
 
1. ตําแหนงบอสังเกตการณและสถานีแมน้ํา . . . . . . . . . . . . . 19 
2. วิธีและระยะเวลาเก็บรักษาตัวอยางน้ําบาดาล . . . . . . . . . . . 21 
3. วิธีตรวจวิเคราะหคุณภาพน้ําบาดาล . . . . . . . . . . . . . . 24 
4. คุณภาพน้ําในเดือนเมษายน พ.ศ. 2551 . . . . . . . . . . . . . 39 
5. ตัวอยางอุณหภูมิที่ใชชี้วัดการกรองริมตลิ่งในปน้ํา 2552/2553 . . . . . . 40 
6. ความแกรงไออนิก (I) แอกทิวิตี้และดรรชนีความอิ่มตัว (SI) เม่ือเทียบกับแร . . 45 
7. แรเหล็กที่เปนแหลงที่มาของเหล็กเฟอรัสในน้ําบาดาล . . . . . . . . . 55 
8. ปฏิกิริยาเคมีเกี่ยวกับแรเหล็กในน้ําบาดาล . . . . . . . . . . . . 56 
9. สาเหตุของการขึ้นลงของระดับน้ําใตดินและแรงดันนํ้าบาดาล . . . . . . . 74 
 
 
 
 



สารบัญภาพ 
 
รูปที่                             หนา 
 
1.  ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินระหวางแมน้ําสองสาย  . . . . . 2 
2. การไหลของน้ําบาดาลจากแมน้ําหนึ่งไปสูอีกแมน้ําหนึ่งในสภาวะคงที่  . . . . 6 
3. พ้ืนที่ศึกษา  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 16 
4. ภาพตัดขวางธรณีวิทยา . . . . . . . . . . . . . . . . . . 17 
5. เซลลน้ําไหลผาน  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 22 
6. แผนภูมิของไพเพอร  . . . . . . . . . . . . . . . . . . 26 
7. ชุดลักษณอุทกเคมีในแผนภูมิของไพเพอร  . . . . . . . . . . . . 27 
8. ตะกอนทรายชั้นนํ้า  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 30 
9. ภาพตัดขวางแมน้ํา  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 31 
10. ความออนไหวสูงของมิติแหลงกําเนิดตามแกนพลูม  . . . . . . . . . 32 
11. การเปลี่ยนแปลงของระดับแรงดันนํ้าและระดับน้ําในแมน้ํา ป พ.ศ. 2550–2553  . 35 
12. ตาขายการไหลของพลวัติการไหลของน้ําบาดาลในเดือนเมษายน พ.ศ. 2551 . . 36 
13. แผนภูมิของไพเพอรของน้ําบาดาลในเดือนเมษายน พ.ศ. 2551 . . . . . . 41 
14. แผนภูมิ pH–Eh ของน้ําบาดาลเปรียบเทียบกับน้ําแมน้ํา  . . . . . . . . 42 
15. ความสัมพันธระหวาง Fe2+ และ DO  . . . . . . . . . . . . . . 43 
16. สปชีสรีดอกซและ Eh ของน้ําบาดาลในเดือนเมษายน พ.ศ. 2551  . . . . . 48 
17. กระบวนการเกิดเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น  . . . . . . . . . . . 53 
18. ชนิดของชั้นนํ้าและธารน้ํา  . . . . . . . . . . . . . . . . . 62 
19. การไหลในชั้นนํ้าไมมีแรงดันระหวางแมน้ําสองสายในสภาวะคงที่ . . . . . . 64 
20. ตาขายการไหลสองมิติ  . . . . . . . . . . . . . . . . . . 64 
21. การหักเหของทิศทางการไหลของน้ําบาดาล  . . . . . . . . . . . 65 
22. การทดลองกฏของดารซี่หน่ึงมิติ  . . . . . . . . . . . . . . . 65 
23. ตาขายการไหลออกของน้ําบาดาลจากชั้นนํ้าไมมีแรงดัน  . . . . . . . . 68 
24. ความแตกตางระหวางการหักเหของพลังงานและมวล  . . . . . . . . . 71 
25. ไฮโดรกราฟทั่วไปของน้ําบาดาล ธารน้ํา และน้ําฝนในประเทศไทย  . . . . . 73 
 
 
 



บทที่ 1 
บทนํา 

 
 
 

1.1  ความสําคญัและที่มาของปญหาที่ทําการวิจัย 

 การศึกษาเกี่ยวกับปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินเปนอนาคตของการวิจัยใน
สาขาวิชาอุทกธรณีวิทยา (Glynn and Plummer, 2005) ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิว
ดินมีการศึกษามาตั้งแตชวงป ค.ศ. 1960–1970 เน่ืองจากปญหาเรื่องฝนกรดและการเกิด 
eutrophication (Winter, 1995) งานวิจัยพัฒนาขึ้นอยางรวดเร็วและมีจํานวนมากในชวงป ค.ศ. 
1990–2000 โดยเฉพาะอยางยิ่งดานกายภาพและชีวธรณีเคมี (Stanley and Jones, 2000) เม่ือ
เร็ว ๆ นี้ ความสนใจในดานปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินใกลกับรอยตอระหวางน้ํา
บาดาลและน้ําผิวดินไดเพ่ิมขึ้นมาก เชน ดานการเปลี่ยนแปลงในเชิงพ้ืนที่และเวลา (Sophocleous, 
2002) การใหจํานวนการเปลี่ยนแปลงของปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินที่ผานรอยตอ
นี้เปนสิ่งที่สําคัญในการสรางความเขาใจทั้งดานวิทยาศาสตรและการจัดการทรัพยากรนํ้าบาดาล 
(Dahm et al., 1998; National Research Council, 2004)  
 งานวิจัยในอดีตน้ันเนนการศึกษาปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินที่รอยตอดาน
เดียวกับทะเลสาบหรือพ้ืนที่ชุมนํ้า (Winter, 1976; Winter, 1983; Winter, 1999; Winter et al., 
1999) และแมน้ําสายเดียว (Sophocleous, 1991; Larkin and Sharp, 1992; Bouwer and 
Maddock, 1997; Woessner, 2000) ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินระหวางแมน้ําสอง
สายยังไมเคยมีผูใดศึกษา จนกระทั่ง Promma et al. (2007) เปนคณะวิจัยกลุมแรกที่เสนอทฤษฎี
ใหมซึ่งเรียกวา “ทฤษฎีพลวัติการไหลของน้ําบาดาลระหวางแมน้ําสองสาย (hypothesis of 
groundwater flow dynamics between two rivers)” โดยมีหลักฐานการคนพบในพื้นที่ศึกษาที่
จังหวัดพิษณุโลก Promma et al. (2007) ไดอธิบายปรากฏการณทางธรรมชาติที่นาสนใจนี้ 
กลาวคือ แมน้ําสองสายคือแมน้ํายมและนานไดกัดเซาะลงไปในชั้นน้ํามีแรงดันเปนบางสวน และ
การเปลี่ยนแปลงตามฤดูกาลของระดับน้ําในแมน้ําทําใหเกิดการเปลี่ยนแปลงของระบบการไหล
ของน้ําบาดาล (รูปที่ 1)  
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รูปท่ี 1. ปฏิสัมพันธระหวางนํ้าบาดาลและน้ําผิวดินระหวางแมนํ้าสองสาย (ก) น้ําบาดาลไหลออกสูแมน้ํา
ทั้งสอง (ข) น้ําบาดาลไหลจากแมน้ําหนึ่ง (A) ไปสูอีกแมน้ําหนึ่ง (B) (ค) แมน้ําทั้งสองไหลเขาไปเติมน้ําแกชั้นน้ํา 
(ง) น้ําบาดาลไหลกลับทิศทางจากแมน้ําหนึ่งไปยังอีกแมน้ําหนึ่ง (จ) ผลลัพธโดยรวมของการไหลเกิดเปนรูปแบบ
ซิกแซก (Promma et al., 2007) 

River B 
River A

(ก) Phase I: Aquifer Discharge (ข) Phase II: Direct River–to–River Flow 

(ค) Phase III: Aquifer Recharge (ง) Phase IV: Reverse of River–to–River Flow 
River B 

River A

River B 
River A

River B 
River A

(จ) Zigzag Groundwater Flow Pattern 
River B 

River A

High Iron Anomaly 

River–Water Flow Direction 
Groundwater Flow Direction 

Confining Layer 
Confined Aquifer 

Potentiometric Surface 
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 ทฤษฎีพลวัติการไหลของน้ําบาดาลระหวางแมน้ําสองสายกลาววา การเปลี่ยนแปลงตาม
ฤดูกาลของน้ําผิวดินทําใหระดับแรงดันน้ําบาดาลเปลี่ยนแปลงไป ทําใหรูปแบบการไหลรวมมี
ทิศทางซิกแซกมากกวาที่จะเกิดการไหลอยางตอเน่ืองเปนเสนโคง พลวัตการไหลของน้ําบาดาล
ระหวางแมน้ําสองสายนี้เปนวัฏจักรที่มี 4 ระยะ ไดแก aquifer discharge, direct river–to–river 
flow, aquifer recharge และ reverse of river–to–river flow ในพื้นที่ตอนกลางระหวางแมน้ําจึง
ถูกโดดเดี่ยวจากน้ําแมน้ําที่มีปริมาณออกซิเจนละลายน้ําสูง การที่ไมมีน้ําจากแมน้ํามาผสมมี
อิทธิพลสูงกวาน้ําเติมแนวดิ่งจากน้ําฝนหรือคลองน้ํา กระบวนการนี้ใชอธิบายความเขมขนของ
เหล็กที่สูงผิดปกติในพ้ืนที่ตอนกลางระหวางแมน้ําสองสายไดดีกวาทฤษฎีเกาเกี่ยวกับวิวัฒนาการ
ทางอุทกธรณีเคมีตามเสนทางการไหลอยางตอเน่ือง 
 การคนพบครั้งนี้มีขอโตแยงกับความรูเดิมดังนี้ 
 1. ระบบการไหลแบบ steady state ที่มีเสนทางการไหลอยางตอเน่ืองเปนเสนโคง (Tóth, 
1963; Meyboom, 1966) 
 2. วิวัฒนาการทางอุทกธรณีเคมีตามทิศทางการไหลอยางตอเน่ืองซ่ึงบงชี้โดยลําดับที่
แปรเปลี่ยนของชุดลักษณอุทกเคมี (hydrochemical facies) ของไอออน เชน Na+, K+, Ca2+, 
Mg2+, HCO3

–, SO4
2– และ Cl– (Chebotarev, 1955; Back, 1966; Williams, 1970; Wallick, 

1981; Fogg and Kreitler, 1982; Sanford, 1994; Ingebritsen and Sanford, 1998; Tóth, 1999; 
Stuyfzand, 1999) 
 3. วิวัฒนาการทางอุทกธรณีเคมีตามทิศทางการไหลอยางตอเน่ืองซ่ึงบงชี้โดยลําดับที่
เปลี่ยนแปลงของสปชีสรีดอกซและปฏิกิริยารีดอกซ ไดแก organic matter degradation, O2 
respiration, NO3

– reduction, Fe reduction, Mn reduction, SO4
2– reduction, and 

methanogenesis (von Gunten and Kull, 1986; Jacobs et al., 1988; Lovley and Goodwin, 
1988; Stuyfzand, 1989; Chapelle and Lovley, 1992; Bourg and Bertin, 1993; Dousson et 
al., 1997; Groffman and Crossey, 1999; Brown et al., 2000; Massmann et al., 2004) 
 การคนพบทางวิทยาศาสตรที่เปลี่ยนความคิดคนสวนมากเกิดขึ้นนาน ๆ ครั้งเม่ือมีการ
สังเกตวาสมมุติฐาน ทฤษฎี หรือกฎที่มีอยูมีขอบกพรอง การคนพบดังกลาวทําใหเกิดผลกระทบ
อยางสูงตอวงการวิทยาศาสตรแมวาอาจจะใชเวลานานนับสิบปที่คนสวนมากจะยอมรับ 
นักวิทยาศาสตรแตละคนควรพยายามอยางยิ่งยวดที่จะสรางการคนพบที่เปลี่ยนแปลงความคิดคน
ดังกลาวอยางนอยครั้งหน่ึงในชีวิตของตน (Schwartz et al., 2005) เพ่ือตอยอดความรูที่บุกเบิก
โดย Promma et al. (2007) จึงควรศึกษากระบวนการอุทกธรณีเคมีขามชั้นนํ้าและใกลกับรอยตอ
ระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินเพ่ิมเติม รวมทั้งการวางตัวและความคมชัดของรอยตอน้ัน 
การศึกษานี้ไมเพียงแตตอยอดองคความรูเกี่ยวกับความรูพ้ืนฐานดานปฏิสัมพันธระหวางน้ํา
บาดาลและน้ําผิวดินและแหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาล แตยังชวยสรางความรูพ้ืนฐานเกี่ยวกับ
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น้ําบาดาลระดับตื้นในแองเจาพระยาซึ่งมีขนาดใหญที่สุดและสําคัญที่สุดในประเทศไทย การวิจัย
เรื่องนี้จึงเปนประเด็นที่นาสนใจ เรงดวน จําเปน และสําคัญของชาติที่ตองดําเนินการวิจัย 

1.2  วัตถุประสงคการวิจัย 

 1. เพ่ือศึกษากระบวนการทางอุทกธรณีเคมีขามชั้นนํ้ามีแรงดันระหวางแมน้ําสองสายและ
ระหวางการกรองริมตลิ่งใกลกับรอยตอระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน 
 2. เพ่ือศึกษาแหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น 

1.3  ขอบเขตการวิจัย 

 สมมุติฐานการวิจัยมีขอบเขตดังน้ี (1) เขตรีดอกซขามชั้นน้ําระหวางแมน้ําสองสายเนน
พ้ืนที่ตอนกลางอาจคงที่ แตลําดับรีดอกซที่เกิดขึ้นจากการกรองริมตลิ่งทั้งการกรองเขาและกรอง
ออกอาจมีพลวัติได (2) การกรองริมตลิ่งอาจแสดงลําดับรีดอกซที่แตกตางกันจากการกรองออก 
(3) รอยตอระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินที่บงชี้โดยความแตกตางระหวางสภาวะมีออกซิเจนและ
ไมมีออกซิเจนอาจไมเปนระนาบที่คมชัด และตําแหนงและการวางตัวอาจคงที่ 
 นอกจากนี้การวิจัยยังมีขอบเขตศึกษาเพียงกระบวนการอุทกธรณีเคมีแตไมรวมทางจุล
ชีววิทยา  เนนการเฝาระวังนํ้าบาดาลในบริเวณริมตลิ่งมากกวาน้ําผิวดินเพราะการกรองริมตลิ่ง
ตรวจวัดงายกวา การเปลี่ยนแปลงของน้ําแมน้ําในระหวางการไหลออกของชั้นน้ําตรวจวัดยาก
เพราะวาน้ําแมน้ําไหลปนปวนและไหลเร็ว น้ําแมน้ําถูกใชเปนตัวแทนของน้ําผิวดิน ดังน้ันการ
ประยุกตความรูไปใชกับทะเลสาบและพื้นที่ชุมนํ้าจึงมีขอจํากัดเพราะมวลน้ําในทะเลสาบและพื้นที่
ชุมนํ้าคงที่มากกวา เน่ืองจากพื้นที่ศึกษาเลือกที่จังหวัดพิษณุโลกเทานั้น ผลการศึกษาที่ไดจึงนําไป
อธิบายไดแตระบบชั้นน้ํามีแรงดันที่แมน้ํากัดเซาะลึกลงไปบางสวน การออกภาคสนามหลักเกิดขึ้น
ในป พ.ศ. 2550–2552 การนําผลการวิจัยไปใชจึงจํากัดอยูเพียงการเปลี่ยนแปลงที่เกิดขึ้นภายใน
เวลา 1–2 ป  

1.4  ประโยชนที่คาดวาจะไดรับ 

 1. ไดตีพิมพเผยแพรในวารสารวิชาการนานาชาติที่มี Impact Factor จํานวน 3 เรื่อง  
 2. ไดองคความรูเกี่ยวกับกระบวนการทางอุทกธรณีเคมีระหวางแมน้ําสองสาย 
 3 .  หน วยงานที่ ส ามารถนํ าผลการวิ จั ย ไปใช เผยแพร  ได แก  นักวิ ชาการ ใน
สถาบันอุดมศึกษา กรมทรัพยากรน้ําบาดาล และกรมทรัพยากรน้ํา 



บทที่ 2 
เอกสารและงานวิจัยที่เก่ียวของ 

 
 
 

 การศึกษาเกี่ยวกับปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินและกระบวนการทางอุทก
ธรณีเคมีเปนอนาคตดานหนึ่งของสาขาวิชาอุทกธรณีวิทยา (Glynn and Plummer, 2005) 
ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินเริ่มตนศึกษาตั้งแตชวงป ค.ศ. 1960s และไดรับ
การศึกษาเปนอยางมากในชวงป ค.ศ. 1990s (Winter, 1995; Stanley and Jones, 2000) ความ
สนใจพัฒนามาจากดานกายภาพเปนอุทกธรณีเคมีและทางอุทกนิเวศวิทยา (Sophocleous, 2002) 
สิ่งสําคัญที่นักวิทยาศาสตรใหความสนใจในปจจุบันคือพลวัตของการเปลี่ยนแปลงในปฏิสัมพันธ
ระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน (Dahm et al., 1998; National Research Council, 2004) 
 ในดานอุทกนิเวศวิทยา จุดสนใจคือ hyporheic zone ซึ่งรวมถึงบริเวณใตตะกอนทองนํ้า
และในพื้นที่ริมตลิ่ง (Harvey and Bencala, 1993) ในบริเวณริมตลิ่งของแมน้ําสายหลัก ๆ น้ําที่กัก
เก็บใตดินบริเวณนี้เปนแหลงนํ้าดิบที่สําคัญของเมืองขนาดใหญ ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและ
น้ําผิวดินเรียกอีกอยางวา bank filtration มี 2 ชนิด ไดแก การไหลเขาสูชั้นนํ้า (infiltration) และ
การไหลออกจากชั้นน้ํา (exfiltration) การไหลเขาสูชั้นน้ําเกิดขึ้นเม่ือนํ้าแมน้ําไหลที่มีปริมาณ
ออกซิเจนละลายน้ําสูงซึมเขาสูชั้นนํ้าที่ไรออกซิเจน ในขณะที่การไหลออกจากชั้นนํ้าเกิดขึ้นเม่ือนํ้า
บาดาลที่ไรออกซิเจนไหลออกไปสูทางน้ํารายละเอียดมีดังนี้ 

2.1  ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน 

 ระบบการไหลของน้ําบาดาล (groundwater flow system) หมายถึงรูปทรงสามมิติของน้ํา
บาดาลที่ไหลเวียนอยางตอเน่ืองซ่ึงถูกลอมรอบดวยขอบเขตทางอุทกวิทยา (Tóth, 1999) ระบบ
การไหลของน้ําบาดาลมี 2 ชนิด คือ steady state และ dynamic สําหรับระบบแบบ steady state 
ระบบการไหลของน้ําบาดาลขึ้นอยูกับสภาพภูมิประเทศ ธรณีวิทยา และสภาพภูมิอากาศ (Tóth, 
1970) เม่ือมีน้ําเติมอยางสม่ําเสมอ ระบบการไหลของน้ําบาดาลชนิดไรแรงดันจะขึ้นอยูกับลักษณะ
ของผิวนํ้า ซึ่งแปรเปลี่ยนตามลักษณะของผิวดิน (Hubbert, 1940) สัมประสิทธิ์ของการซึมไดของ
ชั้นน้ําสงผลโดยตรงตอระบบการไหลของน้ําบาดาลดวย (Freeze and Witherspoon, 1966, 
1967) เม่ือพิจารณาระยะทางสัมพัทธและตําแหนงในระบบการไหลของน้ําบาดาล Tóth (1962, 
1963) จึงแบงชนิดยอยของระบบการไหลของน้ําบาดาลออกเปนทองถิ่น ปานกลาง และภูมิภาค  
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 รูปที่ 2 แสดงระบบการไหลของน้ําบาดาลทองถิ่นที่มีสภาวะ steady state และมีแรงดัน 
สามารถแบงออกเปนพื้นที่ตนน้ํา (recharge area) พ้ืนที่ตอนกลาง (transition area) และพื้นที่
ทายน้ํา (discharge area) น้ําบาดาลไหลจากพื้นที่ตนนํ้าผานพื้นที่ตอนกลางไปสูพ้ืนที่ทายน้ํา 
 การศึกษาปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินที่ผานมาเนนที่แมน้ําสายเดียว 
Brunke and Gonser (1997) สรุปปฏิสัมพันธชนิดนี้ดังน้ี เม่ือมีปริมาณหยาดน้ําฟานอย baseflow 
ในทางน้ําจัดเปนการสูญเสียน้ําของชั้นน้ําตลอดป เม่ือมีปริมาณหยาดน้ําฟามาก ปริมาณน้ําไหล
ผานและ interflow เพ่ิมขึ้น ทําใหน้ําในแมน้ําไหลเขาเติมชั้นนํ้า ซึมเขาสูพ้ืนที่ริมตลิ่ง และเติมนํ้า
ใหแกชั้นน้ํา ระหวางน้ําทวม แมน้ําสูญเสียนํ้าไปกับกระบวนการไหลเขาสูชั้นน้ํา ตอมานํ้าบาดาล
ไหลออกสูแมน้ําในฤดูแลง  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
รูปท่ี 2. การไหลของน้ําบาดาลจากแมนํ้าหนึ่งไปสูอีกแมนํ้าหนึ่งในสภาวะคงที่ 

 
 ในระบบการไหลแบบพลวัต Promma et al. (2007) ใหนิยามพลวัตการไหลของน้ําบาดาล
วาหมายถึง การเปลี่ยนแปลงรูปแบบการไหลของน้ําบาดาลที่เกิดขึ้นจากการปรับขึ้นลงของระดับ
น้ําในแมน้ําและน้ําเติมในแนวดิ่งที่ซึมมาจากหยาดน้ําฟา ในระบบเชนน้ี พ้ืนที่ตนนํ้าและทายน้ํา
เปลี่ยนแปลงไดโดยขึ้นอยูกับความสัมพันธระหวางระดับนํ้าในแมน้ําทั้งสองสายที่ขนาบชั้นน้ําอยู 
(รูปที่ 1) ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินในระดับภูมิภาคควบคุมโดย (1) ความสัมพันธ
ระหวางระดับนํ้าในแมน้ําและระดับนํ้าบาดาลขางเคียง (2) ตําแหนงและรูปทรงเรขาคณิตของ
ชองทางน้ําในพื้นที่ราบน้ําทวมถึง และ (3) การกระจายตัวและระดับของ สัมประสิทธิ์ของการซึม
ได ภายในทางน้ําและตะกอนน้ําพาในชั้นนํ้า (Woessner, 2000)  

Confining Layer 
Confined Aquifer 

Surface–Water Flow Direction 
Groundwater Flow Direction 

River B 

Transition Areas 

River A 
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 การไหลออกของน้ําบาดาลในระบบการไหลของน้ําบาดาลชนิดพลวัตขึ้นอยูกับ
ความสัมพันธที่เปลี่ยนแปลงตามเวลาที่เปลี่ยนแปลงไประหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน รูปที่ 1 
แสดงระยะทั้ง 4 ชวง ไดแก (Promma et al., 2007)  
 1. ระยะที่ 1 groundwater mound ในชั้นน้ําทําใหน้ําบาดาลไหลออกไปสูแมน้ําทั้งสอง 
และเกิดขึ้นเม่ือระดับน้ําในแมน้ําลดลง (รูปที่ 1ก)  
 2. ระยะที่ 2 เมื่อระดับน้ําในแมน้ําหนึ่งยกระดับสูงขึ้นกวาอีกสายหนึ่ง ระดับน้ําบาดาลจะ
ตอบสนองตามอย างรวดเร ็ว และน้ําบาดาลมีทิศทางการไหลจากแมน้ํา A ไปสูแมน้ํา B (รูปที่ 1ข)  

 3. ระยะที่ 3 ในขณะที่แมน้ํา A เริ่มเติมนํ้าเขาสูชั้นนํ้า แมน้ํา B เพ่ิมสูงขึ้นและเติมนํ้าใหแก
ชั้นนํ้าเชนกัน (รูปที่ 1ค)  
 4. ระยะที่ 4 เม่ือแมน้ํา B ยกตัวขึ้นสูงกวาแมน้ํา A ทิศทางการไหลของน้ําบาดาลเปลี่ยน
ทิศทางไปเปนตรงกันขามกับระยะที่ 2 (รูปที่ 1ง)  
 รูปแบบและระยะทั้งสี่ชวงมีการหมุนเวียนและซํ้าในแตละป ผลลัพธจึงเกิดเปนเสนทางเดิน
ของน้ําบาดาลแบบซิกแซก (zigzag pattern) (รูปที่ 1จ) แทนที่เสนทางการไหลของน้ําบาดาลจะ
เปนเสนโคงที่ยาวตอเนื่องจากแมน้ําหนึ่งไปสูอีกแมน้ําหนึ่ง เสนทางการไหลกลับมีรูปรางซิกแซก 
โดยเฉพาะบริเวณใกลกับตลิ่ง การคนพบนี้ตรงกันขามกับกรอบแนวคิดเดิมสองมิติที่คนพบโดย
นักวิจัยรุนเกา (Meyboom et al., 1966; Meyboom, 1966, 1967; Winter, 1976; Winter et al., 
1999; Tóth, 1962, 1963, 1999) Promma et al. (2007) ยังแสดงอีกวาปฏิสัมพันธระหวางน้ํา
บาดาลและน้ําผิวดินเปนสามมิติและมีพลวัตสูง การใชแนวคิดภาพตัดขวางสองมิติและสภาวะ 
steady state เพ่ือแสดงการไหลของน้ําบาดาลควรพิจารณาแนวคิดสามมิติและสภาวะมีพลวัต 

2.2  อุทกธรณีเคมีพื้นฐาน 

 อุทกธรณีเคมีสวนใหญหมายถึงการศึกษาเคมีของน้ําบาดาล การแปลความหมายของ
กระบวนการทางอุทกธรณีเคมีโดยใชขอมูลทางเคมีและไอโซโทปปจจุบันจัดวาเปนวิธีการ
มาตรฐานในการวิจัยดานน้ําบาดาล งานรุนบุกเบิกที่สําคัญดานอุทกธรณีเคมี ไดแก Palmer 
(1911) Renick (1924) Piper (1944) และ Hem (1959, 1992) (Back and Herman, 1997; 
Narasimhan, 2005; Glynn and Plummer, 2005) แนวคิดสําคัญไดแกเร่ือง hydrochemical 
facies การประยุกตใชความรูทาง thermodynamic equilibrium principles ความเขาใจเรื่อง
ปฏิกิริยารีดอกซ และการคํานวณอายุของน้ําบาดาล อุทกธรณีเคมีอธิบายไวอยางละเอียดใน 
Appelo and Postma (1993, 1996), Chapelle (1993), Drever (1997), Hem (1959, 1992), 
Hitchon et al. (1999), Langmuir (1997), Nordstrom and Munoz (1994), Stumm and Morgan 
(1996) และ Kehew (2001)  
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 อุทกธรณีเคมีเกิดการเปลี่ยนแปลงอยางตอเนื่องตลอดเวลาภายในระบบการไหลของน้ํา
บาดาลหนึ่ง ๆ ซึ่งตนนํ้าและทายน้ําคงที่ (รูปที่ 2) ความเขมขนของสสารที่ละลายเปลี่ยนแปลงตาม
ระยะทางและเวลาตามเสนทางการไหลของน้ําบาดาล เน่ืองจากเกิดปฏิกิริยาทางเคมีของนํ้า
บาดาลเมื่อนํ้าบาดาล เคลื่อนที่ไป ความแปรปรวนของทางอุทกธรณีเคมีใชจําแนกระบบการไหล
ของน้ําบาดาลได โดยแบงเปนเขตเรียกวา hydrochemical facies หรือตอมาเรียกวา 
hydrogeochemical facies หรือ zones (Back, 1960, 1966)  
 ลําดับของรูปแบบทางอุทกธรณีเคมีซึ่งขนานกับทิศทางการไหลของน้ําบาดาล เรียกวา 
วิวัฒนาการทางอุทกธรณีเคมี (hydrogeochemical evolution) การไหลของน้ําบาดาลมีผลตอ
ลําดับของรูปแบบ เพราะวาการไหลของน้ําบาดาลทําให diffusion มีความสําคัญลดนอยลง พัดพา
เอกลักษณของการเปลี่ยนแปลงจากตนนํ้า และชะลางชั้นนํ้า (Cederstrom, 1946; Foster, 1950; 
Chebotarev, 1955; Garmonov, 1958; Kamensky, 1958; Volker, 1961; White et al., 1963; 
Back, 1966; Williams, 1970; Wallick, 1981; Fogg and Kreitler, 1982; Sanford, 1994; 
Ingebritsen and Sanford, 1998; Tóth, 1999; Stuyfzand, 1999)  
 วิ วั ฒน าก า รทา งอุ ทกธ รณี เ ค มี หม ายถึ ง ก า ร อธิ บ ายกา ร เ ปลี่ ย นแปล งขอ ง 
hydrogeochemical facies จากพื้นที่ตนนํ้าไปยังทายน้ําตามเสนทางการไหลของน้ําบาดาล กรอบ
แนวคิดเกี่ยวของกับการไหลระดับภูมิภาคที่มีเวลาเพียงพอใหน้ําและแรไดสัมผัสกันเพียงพอในการ
เกิดปฏิกิริยาเคมี การไหลระดับทองถิ่นจึงไมแสดงวิวัฒนาการทางอุทกธรณีเคมีที่ชัดเจน ผูที่ศึกษา
ทางดานนี้ตองเขาใจ aqueous reactivity วัสดุชั้นน้ํา และลักษณะของน้ําเติม  
 ชุดลักษณอุทกเคมี (hydrochemical facies) ที่พบในน้ําบาดาลมีความสัมพันธกับความไม
เปนเนื้อเดียวกันกับความแตกตางในชนิดของแรหรือคุณสมบัติทางชลศาสตร ดังน้ันการศึกษาเพื่อ
วาดแผนที่ชุดลักษณอุทกเคมี จะชวยใหระบุทิศทางการไหลระดับภูมิภาคได ความแตกตาง
ระหวางทิศทางการไหลระดับภูมิภาคที่สังเคราะหไดมาจาก hydrochemical patterns และทิศทาง
ที่ไดมาจากระดับน้ําสมมุติกอนการสูบใชน้ําสามารถแสดงการเปลี่ยนแปลงในสภาวะทางชลศาสตร 
เชน อัตราการเติมนํ้าไดในกรอบเวลาที่สั้นกวาการบงชี้ทางอุทกธรณีเคมี (Plummer et al., 
2004a, 2004b, 2004c; Sanford et al., 2004a, 2004b)  
 ตัวอยางตอไปนี้คือเหล็ก รูปแบบวิวัฒนาการของความเขมขนที่สูงกวา 0.3 mg/L ซึ่งเปน
มาตรฐานน้ําดื่มตามที่กําหนดโดย US Environmental Protection Agency (1992) ยังคงเปน
หัวขอที่ถกเถียงกันอยู มีสมมุติฐานในเรื่องนี้แตกตางกันดังน้ี (1) ไมมีแนวโนม (Thorstenson et 
al., 1979), (2) กระจายเปนกลุม ๆ (Back and Barnes, 1965; Langmuir, 1969, 1997; 
Chapelle and Lovley, 1992), (3) ลดลงไปยังพ้ืนที่ทายน้ํา (Champ et al., 1979) และ (4) 
เพ่ิมขึ้นไปยังพ้ืนที่ทายน้ํา (Tóth, 1999) สําหรับในแนวดิ่ง ความเขมขนของเหล็กเพิ่มขึ้นไปยัง
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ความลึก 30–40 m แตไมเพ่ิมขึ้นไปจากความลึกนี้ (Starr and Gilham, 1989; Barcelona et al., 
1989; Barcelona and Holm, 1991; Kehew et al., 1996; Kehew, 2001) 

2.3  ลําดับรีดอกซของการกรองริมตลิ่งเขาสูชั้นน้าํ 

 ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินสงผลตอสภาวะและปฏิกิริยารีดอกซในชั้นน้ํา
ตะกอนน้ําพามีแรงดัน ปฏิกิริยาในแนวดิ่งสวนใหญเกิดขึ้นจากการซึมผานชั้นไมอ่ิมน้ํา และมีการ
เพ่ิมปริมาณออกซิเจนละลายน้ําใหแกชั้นนํ้าระดับตื้นของชั้นนํ้าไรแรงดัน แตมีอิทธิพลนอยมากแก
ชั้นน้ํามีแรงดัน ผลกระทบของปฏิสัมพันธในแนวราบซึ่งเรียกวา bank filtration ซึ่งมีทั้งชนิดการ
ไหลเขาชั้นนํ้า (infiltration) หรือการไหลออกจากชั้นนํ้า (exfiltration) ที่มีตอลําดับปฏิกิริยารีดอกซ
นั้นเปนเรื่องที่มีความซับซอนและยังไมกระจางชัด  
 การไหลเขาสูชั้นน้ําจากแมน้ําเปนหัวขอที่นาสนใจมากวา 20 ปแลว ความสนใจในอดีตมุง
ไปที่ปญหาหรือความวิตกกังวลวาน้ําแมน้ําที่เกิดมลพิษหรือถูกปนเปอนจะไหลซึมเขาไปปนเปอน
น้ําบาดาลที่สะอาด น้ําบาดาลในบริเวณริมตลิ่งน้ีเปนแหลงน้ําบาดาลที่สําคัญของเมืองขนาดใหญ
จํานวนมาก หัวขอวิจัยสวนใหญมุงเนนกระบวนการทางอุทกธรณีเคมีที่เกิดขึ้นจากการไหลเขาสู
ชั้นนํ้า โดยเฉพาะปฏิกิริยารีดอกซ เพราะวาการผสมของน้ําผิวดินที่มีปริมาณออกซิเจนมากกับน้ํา
บาดาลที่ไรออกซิเจนมีความสลับซับซอนมาก และเกี่ยวของกับ redox species จํานวนมาก ไดแก 
O2, NO3

–, Fe2+, Mn2+, SO4
2–, H2S และ CH4 สสารเหลานี้มีบทบาทสําคัญตอกระบวนการทาง

ชีวธรณีเคมีซึ่งสงผลตอคุณภาพของน้ําบาดาลและชนิดและปริมาณของธาตุอาหารของสิ่งมีชีวิต
ขนาดเล็กอีกตอหนึ่ง (von Gunten and Zobrist, 1993) 
 ในการไหลเขาสูชั้นน้ํา ลําดับรีดอกซในน้ําบาดาลเปนลําดับของปฏิกิริยารีดอกซ ปรากฏ
เปนเขตขนานไปกับทิศทางการไหลเขาจากน้ําแมน้ําเขาสูชั้นนํ้าบาดาล จวบจนถึงปจจุบันน้ี ลําดับ
รีดอกซเกิดขึ้นจากปฏิกิริยาการบริโภคของสารอินทรีย การบริโภคออกซิเจน รีดักชันของ nitrate, 
iron, managnese, sulfate และ methanogenesis ตามลําดับ (Froehlich et al., 1978; Berner, 
1981a, b; Appelo and Postma, 1996; Massmannn et al., 2004) ในแตละเขตไมจําเปนตองมี
ขอบเขตที่ชัดเจน (Champ et al., 1979; Berner, 1981a, b) ลําดับรีดอกซในระดับภาคสนามของ
การไหลเขาชั้นนํ้ายังคงเปนหัวขอที่นาสนใจจวบจนถึงปจจุบัน (von Gunten and Kull, 1986; 
Jacobs et al., 1988; Lovley and Goodwin, 1988; Chapelle and Lovley, 1992; Lensing et 
al., 1994; Stuyfzand, 1989; Bourg and Bertin, 1993; Dousson et al., 1997; Groffman and 
Crossey, 1999; Brown et al., 2000; Massmann et al., 2004)  
 แมวาการศึกษาบางเรื่องไดแสดงกระบวนการรีดอกซเกิดขึ้นเม่ือ organic–rich leachate 
ออกจากชั้นนํ้า (Baedecker and Back, 1979; Vroblesky and Chapelle, 1994; Ludvigsen et 
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al., 1998; Christensen et al., 2000) แตลําดับรีดอกซของการไหลออกจากชั้นนํ้าไปยังแมน้ํายัง
ไมเคยมีการศึกษา แมวาการศึกษาในระดับหองปฏิบัติการจะควบคุมตัวแปรสําหรับปฏิกิริยารี
ดอกซไดดี แตวิธีการนี้ก็ไมไดจําลองธรรมชาติไดดีนัก (von Gunten and Zobrist, 1993; 
Matsunaga et al., 1992; Hencke and Schulz, 1997; Schlieker et al., 2001a, b) ลําดับรีดอกซ
ที่แทจริงของการไหลเขาออกของน้ําริมตลิ่งโดยเฉพาะระบบที่เกิดพลวัตยังไมเปนที่เขาอยางถอง
แทวาเกิดขึ้นไดทั่วไปหรือวาเกิดขึ้นเฉพาะพื้นที่ 

2.4  การจําลองแบบนัมเมอริคัลทางอุทกธรณีเคมี 

 นักอุทกธรณีเคมีใชหลัก thermodynamic equilibrium เพ่ือจําแนกชนิดสปชีสในน้ํา
ธรรมชาติในยุคตนของชวงป ค.ศ. 1960s หลังจากหลักการนี้เกิดขึ้นมาแลวไมนอยกวา 1 ศตวรรษ 
โดย Gibbs (1876, 1878) thermodynamic equilibrium theory ชวยคํานวณสภาพที่หนีออกจาก
ระดับสมดุลและคํานวณลําดับรีดอกซ การจําลองแบบนัมเมอริคัลของกระบวนการทางอุทกธรณี
เคมีมีวิวัฒนาการจาก ion–association model ที่ใชกับน้ําจืด (Garrels and Thompson, 1962) 
เชน PATHI (Helgeson, 1968; Helgeson et al., 1969, 1970) และ WATEQ (Truesdell and 
Jones, 1974) ไปสูการใชกับน้ําเค็ม (Pitzer, 1991, 1994)  
 กระบวนการรีดอกซในน้ําบาดาลเกี่ยวของกับ irreversible nonequilibrium reactions 
และการเปลี่ยนแปลงของ oxidation states ของ elements ซึ่ง speciation model ในยุดแรกไมได
นํามาคิด การพัฒนาแบบจําลองมีรากฐานมาจาก electrochemical theory ซึ่งเสนอโดย Pourbaix 
(1949) ตอมาไดใช pH และ redox conditions ถูกใชศึกษาลักษณะ aqueous species และ 
reactions ที่โดดเดนและเสถียร (Krumbein and Garrels, 1952; Baas–Becking et al., 1960; 
Garrels and Christ, 1965) Thorstenson (1984) and Hostettler (1984) ไดทบทวนประวัติการ
พัฒนาในเรื่องน้ี ปฏิกิริยารีดอกซไมสมดุล และการประเมิน redox states ในน้ําบาดาลเปนเรื่อง
ยาก (Morris and Stumm, 1967; Baedecker and Back, 1979; Champ et al., 1979; 
Thorstenson et al., 1979; Thorstenson, 1984; Runnells and Lindberg, 1990; Stumm and 
Morgan, 1996) Berner (1981) และ Stumm and Morgan (1996) อธิบายในเรื่องลําดับของ
ปฏิกิริยารีดอกซในน้ําไดดีที่สุด  
 แบบจําลองนัมเมอริคัลที่ใชแปลความหมายของกระบวนการทางอุทกธรณีเคมีในนํ้า
บาดาลไดถูกพัฒนามาอยางตอเน่ืองในชวงเวลา 35 ปที่ผานมา (Glynn and Plummer, 2005) มี
แนวคิด 2 แบบ ไดแก inverse และ forward การทบทวนเรื่องดังกลาวอธิบายไวโดย Nordstrom 
et al. (1979), Plummer et al. (1983), Plummer (1985), Plummer (1992), Parkhurst and 
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Plummer (1993), Bethke (1996), Glynn and Brown (1996), Parkhurst (1997), Nordstrom 
(2004), Konikow and Glynn (2005) และ Glynn and Plummer (2005) 
 แบบจําลองชนิด inverse model ใช mass balances to chemical/isotopic composition 
of groundwater เพ่ือคํานวณ transferred mass ของแรและกาซ (Plummer et al., 1983; 
Plummer, 1985) ขอมูลที่ตองใชคือสวนประกอบทางเคมีของน้ําบาดาลเริ่มตนและสุดทาย inverse 
model จําลองวิวัฒนาการทางอุทกธรณีเคมีจากสถานะเริ่มตนไปสูสถานะสุดทาย เสนทางการไหล
ของนํ้าบาดาลไมจําเปนตองใช ขอมูลเริ่มตนที่ตองใชคือรายการของปฏิกิริยาที่คาดคะเนวาจะ
เกิดขึ้นและการเดาอยางมีเหตุผลเกี่ยวกับแรและกาซที่อาจละลายและตกผลึก ผลลัพธชวยคัดออก
ปฏิกิริยาเคมีทีเปนไปไมได reaction kinetics ตองใชเชนกันในการวิเคราะหความนาจะเปนของ
การเกิดและระยะเวลาในการเกิดวิวัฒนาการ ถาปฏิกิริยาไมสามารถบงชี้ได สาเหตุนาจะมาจาก
ขอมูลไมเพียงพอ กรอบแนวคิดไมดีพอ และสมมุติฐานเรื่องปฏิกิริยาทางอุทกธรณีเคมีไมเหมาะสม 
inverse hydrogeochemical models ไดแก 

• BALANCE (Parkhurst et al., 1980, 1982) 
• NETPATH (Plummer et al., 1991, 1994) 
• PHREEQC (Parkhurst, 1995; Parkhurst and Appelo, 1999) 
• PHREEQCI (Charlton et al., 1997; Charlton and Parkhurst, 2002) 
• SPREADBAL (Bowser and Jones, 2002)  

 แบบจําลองชนิด forward model จําลองผลของการเกิดปฏิกิริยาเคมีที่คาดคะเน ทั้งชนิด 
aqueous speciation และ mass–transfer reactions โดยการตั้งคาสภาวะเริ่มตนและชุดของ
ปฏิกิริยาโดยใช thermodynamic database (Charlton and Parkhurst, 2002; Thorstenson and 
Parkhurst, 2002, 2004) แบบจําลองนี้สามารถใชกับแบบจําลองการไหลและการเคลื่อนที่ของมล
สารได การพัฒนาขึ้นของ forward model มีมากกวาการพัฒนาฐานขอมูลทาง thermodynamics 
และ kinetics ซึ่งยังคงตองการการพัฒนาอีกมาก (Glynn and Plummer, 2005) forward 
hydrogeochemical models ไดแก 

• PATHI (Helgeson, 1968; Helgeson et al., 1969, 1970) 
• EQ3/6 (Wolery, 1979; Wolery et al., 1990) 
• PHREEQE (Parkhurst et al., 1980) 
• PHREEQCI (Charlton et al., 1997; Charlton and Parkhurst, 2002) 
• PHAST (Thorstenson and Parkhurst, 2002, 2004)  

 แบบจําลองทางอุทกธรณีเคมีมีขอจํากัดดังนี้  
• Thermodynamic database มีขอมูลเกี่ยวกับ organic species นอยมาก 

(Nordstrom, 2004)  
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• speciation models สวนใหญจําลอง equilibrium thermodynamics ซึ่งไมได
เกิดขึ้นเสมอไปสําหรับ redox species, strong aqueous complexes และ 
polymerized species (Glynn and Plummer, 2005)  

• kinetics ของปฏิกิริยาชาและมักขึ้นอยูกับ microbial catalysis 
 แบบจําลองอุทกธรณีเคมีหรือชนิด reactive transport ยังไมพัฒนาจนสมบูรณ (Glynn 
and Plummer, 2005) ปญหาที่พบไดแก 

• convergence, numerical oscillations และ numerical dispersion 
• scale dependent แบบจําลองการไหลและการเคลื่อนที่ของมลพิษสรางใน

ปญหาที่มีขนาดระดับเมตรถึงกิโลเมตร แตแบบจําลองอุทกธรณีเคมีเปนระดับ
เล็กมาก เชน ระดับโมเลกุล 

• ขอจํากัดในเวลาและความจําในระหวางการประมวลผล 
• รายละเอียดในการเกิดปฏิกิริยาเคมี  

 การประยุกตใชแบบจําลองอุทกธรณีเคมีในปญหาวิจัยเกี่ยวกับนํ้าบาดาลทําใหเกิดความรู
สําคัญดังน้ี (Glynn and Plummer, 2005) 

• การเกิดปฏิกิริยาเคมีอยางรวดเร็วเกิดกับ aqueous species ที่มี oxidation 
state เทากัน (e.g., CO2/HCO3

–; SO4
2–/ HSO4

–) ซึ่งสมมุติใหเกิดสมดุลได 
เชน กรณี local equilibrium assumption 

• Aqueous species ที่มี oxidation states ตางกันจะไมเขาสูสมดุลอยาง
รวดเร็วหรืออาจจะไมเขาสูสมดุลเลย (e.g., SO4

2–/HS–; HCO3
– /CH4; 

Fe2+/Fe3+) 
• แรบางชนิดที่ละลายน้ําไดดีสามารถเกิดปฏิกิริยาเคมีผันกลับได (e.g., calcite, 

gypsum, halite, fluorite) แตแรสวนใหญที่ไมเกิดสมดุลเคมีก็มีอิทธิพลอยาง
มากตอคุณภาพน้ํา (e.g., plagioclase, biotite, and other primary silicates)  

• แรที่กึ่งเสถียรมีแนวโนมเขาสูสมดุลงายกวา stable polymorphs เชน 
amorphous ferric hydroxide งายกวา hematite (Steefel and van 
Cappellen, 1990)  

• สวนที่ผุพังจากแร primary silicates (e.g., kaolinite and gibbsite) เกิดสมดลุ
งาย แต kinetics ของมันมีผลตอการเกิด complex siliceous clay minerals 
(smectites) (Jones and Bowser, 1978; Eberl et al., 1990; White and 
Brantley, 1995; Drever, 1997; Bowser and Jones, 2002; Kim et al., 
2004)  
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• Thermodynamic equilibrium นิยามไดวาเปนแบบ reactive steady state 
ระหวาง aqueous phase และ bulk solid phase (Walton, 1967; 
Buddemeier et al., 1972; Mozeto et al., 1984; Garnier, 1985; Plummer 
et al., 1992)  

• น้ําบาดาลเปนระบบกึ่งสมดุล (Helgeson, 1968) ปฏิกิริยาบางอยางที่เปน
ชนิดทางเดียวจะสงผลตอปฏิกิริยาผันกลับได เชน (1) oxidation ของ 
organic carbon ทําใหเกิด sulfate reduction และ carbonate mineral 
reactions (2) การละลายของ anyhydrite ทําใหเกิด dedolomitization และ 
(3) การละลายของ primary silicates ทําใหเกิด clays และ cementation กับ 
calcite และ silica 

• น้ําบาดาลบางแหงเกิดสมดุลหรือใกลที่จะเกิดสมดุลเม่ือเทียบกับแรชนิดตาง 
ๆ ที่ไดขอสรุปมาจากการคํานวณ แตแทที่จริงกําลังเกิดการละลายหรือตก
ผลึกของแรซึ่งเปนผลของการเกิดปฏิกิริยาผันกลับ 

2.5  การสํารวจอุทกธรณีเคมี 

 การศึกษาทางอุทกธรณีเคมีในพ้ืนที่ระบบน้ําบาดาลที่เปนที่รู จักมีดังน้ี (Glynn and 
Plummer, 2005) 

• ชั้นนํ้าหลักในประเทศสหรัฐอเมริกา (Miller, 1999)  
• ระบบน้ําบาดาล Florida ประเทศสหรัฐอเมริกา (Back and Hanshaw, 1970; 

Sprinkle, 1989; Plummer and Sprinkle, 2001) 
• ระบบน้ําบาดาล Madison ประเทศสหรัฐอเมริกา (Busby et al., 1983, 1991; 

Back et al., 1983; Plummer et al., 1990) 
• Middle Rio Grande Basin ประเทศสหรัฐอเมริกา (Anderholm, 1988; 

Bexfield and Anderholm, 2002; Plummer et al., 2004a, 2004b, 2004c; 
Sanford et al., 2004a, 2004b) 

• ชั้นนํ้า Carizzo Sandstone ใน Texas ประเทศสหรัฐอเมริกา (Andrews and 
Pearson, 1984; Stute et al., 1992a, 1992b) 

• ระบบน้ําบาดาล Oklahoma ตอนกลางของประเทศสหรัฐอเมริกา (Parkhurst 
et al., 1992) 
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• ชั้นน้ํา High Plains ประเทศสหรัฐอเมริกา (Nativ and Smith, 1987; Nativ 
and Gutierrez, 1989; Dutton, 1995; Mehta et al., 2000; Gosselin et al., 
2001; Fryar et al., 2001; McMahon et al., 2004) 

• ชั้นนํ้า Milk River ประเทศแคนาดา (Hendry and Schwartz, 1990; Nolte et 
al., 1990; Hendry et al., 1991; Ivanovich et al., 1992) 

• ชั้นนํ้า East Midlands ประเทศอังกฤษ (Bath et al., 1979; Andrews et al., 
1984; Edmunds et al., 1982, 1987; Andrews et al., 1994; Edmunds 
and Smedley, 2000) 

• แองปารีส ประเทศฝรั่งเศส (Fu et al., 1990; Marty et al., 1993; Castro et 
al., 1998a, 1998b) 

• แอง Molasse ประเทศออสเตรีย (Andrews et al., 1985) 
• แอง Madrid ประเทศสเปน (Llamas and Martinez, 1981; Jones and 

Llamas, 1989) 
• ชั้นน้ํา Great Hungarian Plain ประเทศฮังการี (Dak et al., 1987; Stute et 

al., 1992a, 1992b) 
• แอง Great Artesian ประเทศออสเตรเลีย (Torgersen and Clarke, 1985; 

Herczeg et al., 1991; Torgersen et al., 1991; Andrews and Fontes, 
1993; Torgersen and Philips, 1993) 

• แอง Murray ประเทศออสเตรเลีย (Leaney and Allison, 1986; Herczeg et 
al., 1993; Jones et al., 1994)  

• Stripa fractured rock site ประเทศสวีเดน (Andrews et al., 1988, 1989; 
Nordstrom et al., 1989; Glynn and Voss, 1999) 

• หองปฏิบัติการใตดินในยุโรปหลายประเทศ (Bath et al., 2001)  
• หินแข็ง ประเทศสวิตเซอรแลนด (Pearson et al., 1991) 
• สถานที่กําจัดกากขยะนิวเคลียร ประเทศบราซิล (Chapman et al., 1993) 
• สถานที่กําจัดกากขยะนิวเคลียร ประเทศสหรัฐอเมริกา (Yucca mountain, 

Nevada: Paces et al., 2001; Thorstenson et al., 1998; WIPP site, New 
Mexico: Bodine and Jones, 1990; Jones and Anderholm, 1996) 

• ชั้นนํ้า Great Basin ในรัฐ Nevada ประเทศสหรัฐอเมริกา (Winograd and 
Thordarson, 1976; Winograd and Pearson, 1976; Thomas et al., 
1989a, 1989b; Winograd, 2001)  

• ชั้นนํ้าเจาพระยาตอนบน ประเทศไทย (Promma et al., 2007) 



บทที่ 3 
วิธีดําเนินการวิจัย 

 
 
 

3.1 พื้นที่ศึกษา 

 พ้ืนที่ศึกษาสําหรับใชตรวจสอบทฤษฎีที่เรียบเรียงขึ้นตั้งอยูทางทิศใตของจังหวัดพิษณุโลก 
ประมาณ 20 กิโลเมตร จากตัวเมือง (รูปที่ 3) จากขอมูลในป พ.ศ. 2546 ฤดูแลงเร่ิมตั้งแตวันที่ 1 
พฤศจิกายน – 31 พฤษภาคม ในขณะที่ฤดูฝนเริ่มตั้งแตวันที่ 1 มิถุนายน – 31 ตุลาคม น้ําฝน
ไดมาจากลมมรสุมและพายุในทะเลจีนใต แมน้ํานานและยมไปลงสูทะเลจากทิศเหนือไปทิศใตและ
ไหลคอนขางขนานกัน  
 Promma et al. (2007) อธิบายอุทกธรณีวิทยาเบื้องตนของพื้นที่ศึกษา รูปที่ 4 แสดง
ภาพตัดขวางของชั้นนํ้าซึ่งเปนเพียง 2 มิติ ชั้นน้ํามีความตอเน่ือง ไมเปนเนื้อเดียว และมีแรงดัน  
ชั้นน้ําเปนสวนหนึ่งของชั้นน้ําเจาพระยาตอนบน (Wongsawat and Dhanesvanich, 1983; 
Department of Mineral Resources, 2001) ชั้นนํ้ามีความหนาระหวาง 13 – 21.5 เมตร ชั้นดิน
เหนียวซึ่งมีความหนา 13 – 21 เมตร ปดทับชั้นน้ําอยางตอเน่ือง ชั้นดินเหนียวที่รองรับชั้นน้ําก็
ตอเน่ืองเชนเดียวกัน แมน้ํานานและยมกัดเซาะลงไปในสวนบนของชั้นน้ํา มี lens ของทราย
ละเอียดที่ตอเน่ืองมายังชั้นนํ้า ดังน้ันนํ้าบาดาลมีปฏิสัมพันธกับน้ําผิวดินในแมน้ําทั้งสองสายสูง
มาก transmissivity และ storage coefficient วัดโดยใชวิธีการ Cooper–Jacob straight–line 
method (Cooper and Jacob, 1946) มีคา 1,988 ตารางเมตร/วัน และ 3.3×10–4 ตามลําดับ เม่ือ
ใชคาเฉลี่ยความหนาของชั้นนํ้า 16 เมตร สัมประสิทธิ์ของการซึมไดมีคา 124.3 เมตร/วัน ความ
พรุนมีคาเทากับ 0.3 
 พ้ืนที่ศึกษาเปนสวนหนึ่งของแองนํ้าบาดาลเปด (open groundwater basin) คือแองนํ้า
บาดาลเจาพระยาที่มีน้ําบาดาลไหลผานเขาออกไดเชนเดียวกับธารน้ําผิวดิน น้ําผิวดินและนํ้าเติม
ไหลเขาชั้นนํ้ามีแรงดันที่บริเวณตนนํ้าบนเขาหรือที่ดอน น้ําบาดาลไหลออกที่ธารน้ํากลางแอง และ
ชวงที่ไหลออกไปยังนอกแอง น้ําบาดาลในแองปดมีทิศทางการไหลของน้ําบาดาลโดยรวม
คลายคลึงกับการไหลของน้ําผิวดินในธารน้ํา คือลงสูธารน้ําที่ใจกลางของแองและไหลออกไปสู
ทางออกของแอง ทิศทางการไหลของน้ําบาดาลโดยรวมของแตละแองจะไหลจากตนนํ้าลงสูทายน้ํา 
ซึ่งมีทิศทางคลายคลึงกับธารน้ําผิวดิน เน่ืองจากตนนํ้ามีพ้ืนดินสูงกวาทายน้ํา ชั้นนํ้าเอียงตัวลงทีละ
นอยตามพื้นดิน 
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รูปท่ี 3. พื้นท่ีศึกษา ตั้งอยูที่อําเภอเมือง–อําเภอบางระกํา จังหวัดพิษณุโลก ระหวางแมน้ํานานและยม 
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รูปท่ี 4. ภาพตัดขวางธรณีวิทยา 

 
 การไหลของน้ําบาดาลในพื้นที่ศึกษาเปนการไหลระดับทองถิ่น (local flow) น้ําบาดาลจะ
ไหลจากตนน้ําไปสูทายน้ําในระยะทางไมเกิน 20 กิโลเมตร และลึกไมเกิน 100 เมตร การเลือก
พ้ืนที่ศึกษานี้มี 3 เหตุผล คือ ประการแรก ลักษณะทางอุทกธรณีวิทยาของพื้นที่ศึกษามีการศึกษา
เบื้องไวแลว (Promma et al., 2007) ประการที่สอง ระยะทางระหวางแมน้ําทั้งสองสายมีความ
เหมาะสม คือประมาณ 6–7 กิโลเมตร ประการสุดทาย แมน้ําทั้งสองสายกัดลึกลงไปในชั้นน้ํามี
แรงดันเพียงบางสวน จากขอมูลระดับน้ําในแมน้ําที่ตรวจวัดในการศึกษานี้ที่สถานี N และ Y แสดง
วา ทองน้ําอยูลึก 12–15 เมตร ใตผิวดิน และกัดลึกลงไปในชั้นนํ้า 2–5 เมตร 

3.2  แรในชั้นน้ํา 

 แรในชั้นนํ้าวิเคราะหโดยใชวิธีสังเกตดูดวยตาเปลาและใชแวนขยาย 10 เทา ชัน้นํ้าเปน
ตะกอนน้ําพาจากแมน้ํานานและยมในอดีต เกิดยุคนีโอจีน ชั้นนํ้าประกอบดวยกรวดและทราย
หยาบ มีการสํารวจสัดสวนของแร เชน quartz hematite pyrite siderite biotite amphibole และ 
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pyroxene แลวคํานวณออกมาเปนรอยละ ขี้เจาะถกูเก็บรักษาโดยวิธีมาตรฐานโดยเก็บตวัอยาง
ตะกอนเมื่อมีการเปลี่ยนแปลงลักษณะทางกายภาพ แตตะกอนชั้นนํ้าเก็บปริมาณมากเปนพิเศษ
เพ่ือใชศึกษาตอไปในอนาคต ตวัอยางตะกอนถูกนํามาแผใหเรียบในจานพลาสตกิและผึ่งลมในที่รม
จนกระทั่งแหงสนิท แลวบรรจุลงถุงเก็บรักษาไวโดยจําแนกตามความลึกของตะกอน ชนิดของแรที่
พบจะถูกนําไปใชวเิคราะหรวมกับการจําลองแบบสปชเีอชั่น  

3.3  การวิเคราะหพลวัติการไหลของน้ําบาดาล 

 3.3.1  ระดับน้ําแมน้ํา 

 การวิจัยครั้งนีเ้ฝาระวังระดับน้ําแมน้ําอยางละเอียด 2 จุด คือ แมน้ํานาน (N) 
ตั้งอยูบริเวณหนาวัดคุงวาร ีตําบลทาโพธิ์ อําเภอเมือง จังหวัดพิษณุโลก และแมน้ํายม (Y) ตั้งอยู
บริเวณสะพานขามแมน้ํายมริมทางหลวงหมายเลข 117 ตําบลวงัเปด อําเภอบางระกํา จังหวัด
พิษณุโลก (รูปที่ 3, ตารางที่ 1) ระดับนํ้าแมน้ําตรวจวัดรายสัปดาหโดยการอานจาก gauge 
มาตรฐานตลอดการวิจัยนี้ ระดับความสูงเหนือระดับทะเลปานกลางของ gauge วัดโดยใชวิธกีาร
โยงราคาของการสองกลองมาตรฐานมาจากหมุดหลักฐานที่อยูใกลทีสุ่ดของกรมชลประทานบริเวณ
คลองสงน้ําใกลกับมหาวิทยาลัยนเรศวร 

 3.3.2  ระดับแรงดันน้ําบาดาล 

 การเฝาระวังระดับแรงดันนํ้าบาดาล สวนประกอบทางเคมี และสมบตัิทาง
กายภาพใชกลุมบอสังเกตการณ 2 กลุม กลุมแรกตั้งอยูริมแมน้ํานานและอีกกลุมอยูริมแมน้ํายม   
(รูปที่ 3, ตารางที่ 1) กลุมบอที่ตั้งอยูริมแมน้ํานานประกอบดวยบอหมายเลข 26–31 แตละบอ
ประกอบดวยพิซโซมิเตอรขนาดเสนผานศูนยกลาง 2 นิ้วที่มีความลึก 18 24 และ 30 เมตร
ตามลําดับ โดยเจาะติดตั้งไวชิดติดกัน side–by–side รวมมีบอจํานวน 18 บอ พิซโซมิเตอรมีระยะ
ทอกรองยาว 1 เมตรที่กนบอ เจาะรูวงกลมขนาดเสนผานศูนยกลาง 2 เซนติเมตรโดยรอบทอ แลว
หุมดวยรี่กอนหยอนลงไปในใตดิน จากนั้นกรอกทรายหยาบรอบทอกรองเพื่อกรองน้ําบาดาลแลว
จึงเปาลางบอจนนํ้าใสสะอาด เครื่องมือที่ใชวัดระดับแรงดันนํ้าบาดาลเปนเครือ่งที่ใชระบบไฟฟา
ช็อตแลวสงเสยีง ขีดเสนมาตราสวนไวทีส่ายไฟ มีความคลาดเคลื่อนประมาณ ±1 เซนติเมตร การ
บันทึกทํารายสัปดาหตลอดระยะเวลาโครงการ 
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ตารางที่ 1. ตําแหนงบอสังเกตการณและสถานีแมนํ้า 
 

หมายเลข พิกัด ความสูงของพ้ืนดิน (เมตร รทก.) 
26 1852334 N 0629789 E 44.353 
27 1852342 N 0629460 E 43.536 
28 1852260 N 0629418 E 43.007 
29 1851810 N 0629585 E 41.973 
30 1852130 N 0628511 E 43.283 
31 1850788 N 0628613 E 41.691 
32 1847732 N 0625039 E 41.414 
N 1852358 N 0629850 E 32.408 
Y 1847659 N 0624959 E 30.417 

 

 3.3.3  ทิศทางการไหลของน้ําบาดาล 

  ตาขายการไหล (flow nets) คือ การตัดกันของเสนชั้นของระดับนํ้าบาดาลและ
ทิศทางการไหล เสนชั้นของระดับน้ําบาดาล (equipotential line) เกิดขึ้นจากการลากเสนผานจุด
ของขอมูลระดับน้ําตามบอตาง ๆ เพ่ือแสดงคาที่เทากันของระดับน้ําบาดาล ทิศทางการไหล (flow 
line) เกิดขึ้นจากการลากเสนในภายหลังที่วาดเสนชั้นเทาของระดับน้ําบาดาลเสร็จแลว โดยถาเปน
ชั้นน้ําไอโซโทรปกและเน้ือเดียว ทิศทางการไหลจะมีมุมตั้งฉากกับเสนชั้นเทาของระดับนํ้าบาดาล 
ถาเปนชั้นนํ้าแอนไอโซโทรปกและเนื้อเดียว เสนทั้งสองจะมีมุมไมตั้งฉากตอกัน สวนจะมีมุมเทาใด
ขึ้นอยูกับระดับความแตกตางของแอนไอโซโทรป นักวิชาการสวนมากแสดงเฉพาะเสนชั้นเทาของ
ระดับนํ้าบาดาล โดยคาดหวังใหผูอานวาดทิศทางการไหลที่ตั้งฉากขึ้นเองไดถาตองการ เพ่ือลอกับ
การเขียนแผนที่ภูมิประเทศที่แสดงเฉพาะเสนชั้นเทาของผิวดิน และคาดหวังวาผูอานจะทราบเอง
วา เม่ือนํ้าผิวดินไหลผานบนพื้นดินจะมีทิศทางตั้งฉากกับเสนชั้นเทา ในปจจุบันนี้ นักอุทก
ธรณีวิทยาใชตาขายการไหลแสดงการไหลของน้ําบาดาลเปนมาตรฐานของงานอยางหนึ่ง 
  วิธีวาดตาขายการไหลแนวราบมีดังนี้ 
  1) วาดแผนที่แสดงตําแหนงของบอนํ้าที่มีขอมูลระดับนํ้า เลือกบอในชั้นนํ้า
เดียวกัน มีระยะทอกรองและปลายทอทึบวางลึกเหนือระดับทะเลปานกลางเทากัน 
  2) ไมเลือกบอที่รับนํ้าจากหลายระยะ เน่ืองจากไมสามารถใชคาที่วัดไดเปน
ตัวแทนของระดับแรงดันนํ้า บอน้ําบาดาลเพื่อการอุปโภคบริโภคของประเทศไทยสวนใหญเปนบอ
ที่รับนํ้าหลายระยะ เนื่องจากมีเจตนาใหผลิตน้ําบาดาลไดมากที่สุด แตกลับใชจําแนกชั้นน้ําไมได
หรือใชวาดตาขายการไหลไมได เพราะขอมูลไมเปนตัวแทนของชั้นนํ้าใดเลย  
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  3) วาดบอเปนจุด เขียนตัวเลขคาระดับน้ําบาดาลไวขางจุด เขียนจุดอยางนอย 3 
บอ 
  4) พิจารณาคาสูงสุด คาต่ําสุด จํานวนเสนชั้นเทา และคาของชวงระหวางเสนชั้น
เทาที่ติดกัน เชน คาสูงสุด = 100 เมตร คาต่ําสุด = 50 เมตร ชวงระหวางเสนชั้นเทาที่ติดกัน = 10 
เมตร จะไดจํานวนเสนชั้นเทา = 6 เสน ตั้งแตเสน 50–100 เมตร แตถาตองการใหชวงระหวางเสน
ชั้นเทาที่ติดกัน = 20 เมตร และใชเลขหลักคู จะไดจํานวนเสนชั้นเทา = 3 เสน ไดแก เสน 60, 80, 
100 เมตร 
  5) ลากเสนโคงทึบแทนเสนชั้นเทาของระดับน้ําบาดาล ทําซ้ําขอ 4 กับทุกบอนํ้า 
ปรับรอยตอเสนตรงใหเปนเสนโคง เรียกเสนน้ีวาเสนชั้นเทา ในปจจุบันน้ีมีผูผลิตซอลฟแวรเพ่ือ
ชวยวาดเสนชั้นเทาโดยอัตโนมัติ จากนั้นเขียนคาระดับนํ้าบนเสนชั้นเทา 
  6) แกไขจุดที่เสนชั้นเทามีลักษณะตาวัว (bull eyes) ซึ่งเปนวงกลมซอนกันหลาย 
ๆ ชั้น สาเหตุมาจากคาขอมูลระดับนํ้าที่จุดนั้นมีคามากหรือนอยผิดปกติกวาบอที่อยูขางเคียง ผิด
จากแนวโนมที่ควรเปนตามธรรมชาติ ไมเชนนั้นจะแปลความหมายผิดวาเกิดการอัดน้ําหรือสูบนํ้า 
เน่ืองจากเสนชั้นเทามีรูปรางคลายกับกรวยน้ําเติม ทั้งที่ไมเกิดขึ้นจริง นักอุทกธรณีวิทยาสวนมาก
จะลบขอมูลน้ี เน่ืองจากเปนขอมูลที่อาจตรวจวัดมาผิดหรือไดมาจากชั้นน้ําแตกตางกัน ตาวัว
เกิดขึ้นบอยครั้งเม่ือใชซอลฟแวรชวยวาดเสนชั้นเทา ผูใชงานจึงตองตรวจสอบความถูกตองของ
งานเสมอ อยาเชื่อสิ่งที่คอมพิวเตอรสรางขึ้นมาเพียงอยางเดียว 
  7) ลากเสนลูกศรแสดงทิศทางการไหลของน้ําบาดาล ในการไหลจริงน้ันนํ้าบาดาล
มีทิศทางโคงออมจากตนนํ้ามาสูทายน้ําที่แมน้ํา แตสิ่งที่ปรากฏในแผนที่จะเห็นเปนเสนตรง 
  8) ใสองคประกอบของแผนที่ เชน พิกัดที่เสนกรอบรูป ทิศเหนือ มาตราสวน และ
คําอธิบายสัญลักษณ 
  วิธีวาดตาขายการไหลแนวดิ่งใชวิธีการคลายกับแนวราบดังนี้ 
  1) วาดภาพตัดขวางแสดงตําแหนงของบอนํ้าที่มีขอมูลระดับน้ํา 
  2) เลือกขอมูลจากบอที่เจาะอยูติดกัน (side–by–side well) และมีตําแหนง
ระหวางทอทึบและทอกรองอยูในระดับแตกตางกัน 
  3) ลงคาระดับนํ้าที่ปลายทอทึบ หรือบางคนเรียกวาสวนตอระหวางทอกรองกับทอ
ทึบ ใชจุดนี้แทนคาระดับแรงดันนํ้า แตบางคนใชคากึ่งกลางของระยะทอกรองก็มี 
  4) ประมาณคาโดยใชปญหาสามจุด ในกรณีมีขอมูลตั้งแต 3 บอขึ้นไป หรือถามี
เพียง 2 บอ ใหคํานวณคาเฉลี่ย โดยใชวิธีตาง ๆ เหมือนกับวิธีวาดแนวราบที่ไดอธิบายไวกอนหนา
นี้ 
  ตาขายการไหลแทที่จริงเปนภาพ 3 มิติ ตาขายการไหลแนวราบสามารถตอไดกับ
ตาขายการไหลแนวดิ่ง บนระนาบชั้นเทาของระดับแรงดันน้ํา น้ําบาดาลจะมีแรงดันเทากันทุก
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ประการ โดยมีทิศทางการไหลของน้ําบาดาลเปนเสนตั้งฉากพุงออกไปจากระนาบชั้นเทาของระดับ
แรงดันนํ้า 
  นอกจากนี้การขึ้นลงของระดับน้ําบาดาลใชวิธีวาดระดับน้ําบาดาลและน้ําแมน้ํา
รายสัปดาหตามเวลาที่เปลี่ยนแปลงไปในระหวางป พ.ศ. 2550–2553 มีการเปรียบเทียบผลกับตา
ขายการไหลทั้งแนวราบและแนวดิ่ง จากนั้นจําแนกพลวัติการไหลของน้ําบาดาลออกเปนระยะ ๆ 
โดยใช รูปที่ 1   

3.4  การเก็บตัวอยางน้ําและการตรวจวิเคราะห 

 3.4.1  วิธีการทั่วไปและระเบียบวิธีมาตรฐาน 

  วิธีและระยะเวลาเก็บรักษาตัวอยางน้ําบาดาลเปนไปตามมาตรฐานวิชาการ 
(ตารางที่ 2) การเก็บน้ําสวนใหญใชขวดที่ทําจากโพลีเอทธีลีน (Poly–Ethylene, PE) กอนใชได
ลางใหสะอาดดวยกรดไฮโดรคลอริกเจือจางน้ําในอัตราสวน 1:1 แลวลางออกดวยนํ้าสะอาด ผึ่งให
แหง แลวเก็บใสถุงสะอาดปดอยางมิดชิด เตรียมขวดขนาด 1 ลิตร จํานวน 3 ขวดตอจุดเก็บ
ตัวอยาง ดังนี้ 
 

ตารางที่ 2. วิธีและระยะเวลาเก็บรักษาตัวอยางนํ้าบาดาล 
 

สิ่งท่ีตรวจ ปริมาตรน้ํา 
[มิลลิลิตร] 

วิธีเก็บรักษา เวลาเก็บ
สูงสุด 

บีโอดี (5 วัน) 1,000 แชเย็น 4 องศาเซลเซียส 6 ชั่วโมง 
ของแข็งละลายน้ําทั้งหมด 200 แชเย็น 4 องศาเซลเซียส 7 วัน 
Na+, K+, Ca2+, Mg2+ 500 กรองทันที เติมกรดไนตริก 7 มิลลิลิตรตอ

น้ํา 1 ลิตร 
6 เดือน 

Cl–, F–, SO4
2–, SiO2 1,000 แชเย็น 4 องศาเซลเซียส 28 วัน 

HCO3
–, CO3

2– 200 แชเย็น 4 องศาเซลเซียส 1 วัน 
Fe2+ 100 กรองทันที เติมกรดไฮโดรคลอริก 20 

มิลลิลิตรตอน้ํา 1 ลิตร 
6 เดือน 

โลหะหนัก 500 กรองทันที เติมกรดไนตริก 7 มิลลิลิตรตอ
น้ํา 1 ลิตร 

6 เดือน 

ที่มา: Eaton et al. (2005) 
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  1) เก็บน้ําเพื่อตรวจวิเคราะหไอออน ไมใสกรด แลวพันโดยรอบดวยแผน
อลูมิเนียมบาง  
  2) เก็บนํ้าเพื่อตรวจวิเคราะหโลหะ นิยมใชขวดแกวสีชา ใสกรดไนตริกเขมขน
จนกระทั่งความเปนกรดเปนดางมีคานอยกวา 2 ในทางปฏิบัติคือเติมกรด 7–10 มิลลิลิตรตอ
ตัวอยางน้ําบาดาล 1 ลิตร ไมตองหอหุม  
  3) ทําเหมือนขวดที่หนึ่งใชเปนนํ้าสํารองสําหรับใชตรวจวัดซ้ํา  
  กอนเก็บตัวอยางน้ําไดทําการสูบทิ้ง (well purging) เพ่ือสูบน้ําบาดาลที่คางในบอ
ทิ้งเปนเวลาประมาณ 5 นาที เพ่ือใหน้ําบาดาลจากชั้นน้ําไหลเขาสูบอ ใชเครื่องวัดอุณหภูมิหรือ
การนําไฟฟาวัดน้ําที่ไหลผานไป เม่ืออุณหภูมิหรือการนําไฟฟามีคาคงที่จึงหยุดสูบนํ้าทิ้ง แลว
เริ่มตนเก็บตัวอยาง 
  เครื่องมือที่นําน้ําบาดาลออกมาจากบอสวนมากใชกระบอกตักน้ํา (bailer) ซึ่งคือ
กระบอกที่ขางในกลวงสําหรับใสน้ํา ดานลางมีวาลวปดไดเอง เม่ือหยอนลงไปนํ้าจะไหลเขาจาก
ทางดานลาง เม่ือยกขึ้นน้ําหนักของน้ําบาดาลตัวอยางจะกดทับวาลวใหปด น้ําจะไมไหลออกที่กน 
จากนั้นตองเทน้ําออกทางดานบน หรือใชเครื่องมือดันลูกลอยที่วาลวเพ่ือระบายน้ําออก วิธีนี้อาจ
เกิดการผสมของน้ําภายในบอเม่ือดึงกระบอกขึ้นมา 
  การตรวจวิเคราะหที่ตองดําเนินการทันทีในภาคสนาม ไดแก ความเปนกรดเปน
ดาง (pH) อุณหภูมิ ออกซิเจนละลายน้ํา (dissolved oxygen) การนําไฟฟาจําเพาะ (specific 
conductance) และศักยรีดอกซ (redox potential, Eh, ORP) การวิจัยนี้ใชเซลลไหลผาน (flow–
through cell) รวมกับการตรวจวัดเพื่อปองกันไมใหน้ําบาดาลสัมผัสกับอากาศ (รูปที่ 5) 
 

 
 
รูปที่ 5. เซลลนํ้าไหลผาน วิธีนี้ปองกันน้ําไมใหน้ําสัมผัสกับอากาศและใชวัดศักยรีดอกซของน้ําบาดาลและ
สารละลายโซเบลล 
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  วิธีตรวจวัดศักยรีดอกซมักจะทําผิดกันมาก เพราะใชวิธีจุมหัววัดลงในน้ําบาดาล
ตัวอยางแลวอานคาโดยตรงเชนเดียวกับที่ทําในการวัดความเปนกรดเปนดาง แตวิธีที่ถูกตองคือ
จะตองนําสารละลายโซเบลล (Zobell’s solution) ซึ่งเปนสารละลายมาตรฐานของโปแตสเซียมเฟอ
โรไซยาไนดที่ทราบคาศักยรีดอกซที่แนนอน ใสภาชนะแกวรูปชมพูกอนนําลงไปแชอยูในนํ้า
บาดาลตัวอยางที่ไหลผาน เพ่ือใหมีอุณหภูมิเทากันกับนํ้าบาดาลตัวอยางในเซลลไหลผาน ศักยรี
ดอกซของสารละลายโซเบลลแปรเปลี่ยนไดตามอุณหภูมิ เชน อุณหภูมิ 25 องศาเซลเซียสมีคา 
430 มิลลิโวลต อุณหภูมิ 30 องศาเซลเซียสมีคา 415 มิลลิโวลต และอุณหภูมิ 35 องศาเซลเซียสมี
คา 405 มิลลิโวลต เปนตน (Wood, 1976) จากนั้นตรวจวัดคาศักยรีดอกซทั้งจากน้ําบาดาล
ตัวอยางและจากสารละลายโซเบล แลวนําคาที่ไดไปคํานวณดังนี้ 

obZobellZobellobsys += EhEhEhEh  (1) 
โดยที่ Ehsys = ศักยรีดอกซของน้ําบาดาลที่แทจริง [มิลลิโวลต] 
 Ehob = ศักยรีดอกซของน้ําบาดาลที่ตรวจวัดไดในภาคสนาม [มิลลิโวลต] 
 EhZobell = ศักยรีดอกซของสารละลายโซเบลลตามทฤษฎี [มิลลิโวลต] 
 EhZobell–ob = ศักยรีดอกซของสารละลายโซเบลลที่ตรวจวัดไดในภาคสนาม [มิลลิโวลต] 
  เชน น้ําบาดาลมีอุณหภูมิ 25 องศาเซลเซียส ซึ่งตามทฤษฎีศักยรีดอกซของ
สารละลายโซเบลลมีคา 430 มิลลิโวลต (EhZobell) จากนั้นตรวจวัดคาศักยรีดอกซของน้ําบาดาลใน
ภาคสนาม (Ehob) ไดเทากับ 30 มิลลิโวลต และศักยรีดอกซของสารละลายโซเบลลที่ตรวจวัดไดใน
ภาคสนาม (EhZobell–ob) มีคา 200 มิลลิโวลต ดังนั้นศักยรีดอกซของน้ําบาดาลที่แทจริง (Ehsys) จึงมี
คาเทากับ 30+430–200 = 260 มิลลิโวลต ถาใชคา 30 มิลลิโวลตจะทําใหแปลความหมายระบบ
เคมีของน้ําบาดาลผิดในทันที 
  ตารางที่ 2 แสดงตัวอยางการรักษาสภาพของตัวอยางน้ําบาดาล เม่ือเติมสารเคมี
รักษาสภาพแลว ใหเขยาขวดเบา ๆ เพ่ือใหมันละลายเปนเนื้อเดียวกันกับน้ํา ติดฉลากและใส
ถุงพลาสติก 1 ชั้น แชในลังนํ้าแข็งโดยไมใหน้ําแข็งทวมคอขวด หม่ันคอยตรวจการละลายของ
น้ําแข็งและเทน้ําจากการละลายทิ้งดวยวิธีกาลักน้ํา 
  สําหรับตัวอยางควบคุมคุณภาพ (QA/QC sample) จํานวน 1 ตัวอยาง ไดเก็บซ้ํา
โดยไมแจงใหผูตรวจวิเคราะหในหองปฏิบัติการทราบลวงหนา การตรวจวิเคราะหคุณภาพน้ํา
บาดาลดําเนินการตามวิธีมาตรฐานซึ่งกําหนดโดย Eaton et al. (2005) เปนมาตรฐานในวง
วิชาการการตรวจวิเคราะหทั้งนํ้าดีและน้ําเสีย (ตารางที่ 3) 
  การเก็บตวัอยางน้ําบาดาลและน้ําแมน้ําทาํอยางนอยปละ 1 ครั้งในเดือนเมษายน 
โดยที่ปแรกไดตรวจวัด 4 ระยะตาม รูปที่ 1 แตปที่ 2–3 ตรวจวัดปละ 1 ครั้ง เน่ืองจากคุณภาพน้ํา
ทางเคมีไมเปลี่ยนแปลงมากนัก น้ําแมน้ําเก็บที่ความลกึ 30 เซนติเมตรใตผวิน้ํา กอนเก็บน้ํามีการ
กรองดวยกระดาษกรองขนาด 0.45 μm สําหรับน้ําบาดาลมีการเก็บทั้งชนิดกรองและไมกรองดวย
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กระดาษกรองขนาด 0.45 μm ผานเซลลไหลผานที่มีใสกรองภายใน (Puls and Barcelona, 1989) 
ตัวอยางน้ําประกันคุณภาพเก็บทุก ๆ 10 ตัวอยาง การตรวจวิเคราะหทางเคมีทําภายใน 1 วันหลัง
เก็บตวัอยางโดยใชวธิีการมาตรฐาน (Eaton et al., 2005) 
 

ตารางที่ 3. วิธีตรวจวิเคราะหคุณภาพน้ําบาดาล 
 

สิ่งท่ีตรวจ วิธีตรวจวิเคราะห 

pH, T, SC, DO multiparameter meter 
TDS 2540B Dried at 105 องศาเซลเซียส 
Na+, K+, Ca2+, Mg2+ 3500B Atomic Absorption Spectrometric Method 
Cl–, F–, SO4

2–, NH4
+, NO3

– 4500F, B, C, F Ion Chromatographic Method 
HCO3

–, CO3
2– 2320B Titration Method 

SiO2 4500D Molybdosilicate Method 
Fe 3500D Phenanthroline Method 
Mn 3500B Atomic Adsorption Spectrometric Method 

 ที่มา: Eaton et al. (2005) 

 3.4.2  พารามิเตอรภาคสนามและไอออนหลัก 

 พารามิเตอรภาคสนามและสารที่ไมเสถียรไดถูกตรวจวัดในภาคสนาม ไดแก 
อุณหภูมิ (T) การนําไฟฟาจําเพาะ (SC) ออกซิเจนละลายน้ํา (DO) pH และศักยรีดอกซ (Eh) การ
ตรวจวัดทําทันที่ที่การสูบทิ้งสําเร็จลงโดยใชเครื่อง YSI–556MS multiple probes ที่แชในเซลล
ไหลผาน สวนออกซิเจนละลายน้ําใช membrane electrode ที่มี detection limit เทากับ 0.2 mg/L 
(Rose and Long, 1988) Eh ใชวิธีของ Wood (1976) การเฝาระวังทํารายสัปดาห 
 สําหรับไอออนหลัก น้ําตัวอยางถูกเก็บรักษาโดยการเติมกรด 0.625 mL 
HNO3/125 mL water ในขวด PE ปดฝาโดยไรฟองอากาศและเก็บแชน้ําแข็งไวที่อุณหภูมิ 4°C 
กอนสงไปยังหองปฏิบัติการ การตรวจวิเคราะหสภาพดางใชวิธีไตรเตรต Bicarbonate (HCO3

–) 
ใชวิธี potentiometric (back) titration Carbonate (CO3

2–) ใชวิธีคํานวณ Chloride (Cl–) และ 
sulfate (SO4

2–) ใชวิธี ion chromatography Silica (SiO2) ใชวิธี molybdosilicate Sodium (Na+), 
potassium (K+), calcium (Ca2+) และ magnesium (Mg2+) ใชวิธี atomic adsorption 
spectrophotometer (AAS) Total dissolved solids (TDS) ใชวิธีอบแหงที่ 180°C และ
เปรียบเทียบกับคาที่แปลงมาจาก SC  
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 3.4.3  สปชีสรีดอกซ 

 โลหะสวนมากเติมกรด 0.625 mL HNO3/125 mL water ในขวด PE สําหรับ 
ferrous iron (Fe2+) เติมกรด 2 mL HCl/100 mL water Sulfide (S2–) ใชวธิีเติม 2N zinc acetate 
solution อัตรา 20 drops/100 mL sample Sulfide (S2–) ใชวิธ ีmethylene blue Nitrite (NO2

–) 
และ nitrate (NO3

–) ใชวิธ ี ion chromatography Ammonia (NH3) ใชวธิ ี nesslerization 
Ammonium (NH4

+) ใชวธิ ี phenate Fe2+, total iron (Fetotal) และ manganese (Mn2+) ใชวิธี 
atomic adsorption spectrophotometer (AAS) ซึ่งมี detection limit ประมาณ 0.2 μM Ferric 
iron (Fe3+) ไดมาจากการคํานวณดังนี้ (Puls and Barcelona, 1989) 

++ −= 2
total

3 FeFeFe  (2) 

โดยที่ Fe3+ คือ ferric iron (mg/L), Fetotal คือ total mobile iron (mg/L) และ Fe2+ คือ dissolved 
ferrous iron (mg/L)  
 ในปที่ 2–3 ไดมีการสุมตรวจสปชีสรีดอกซ ไดแก ferrous iron (Fe2+), total iron 
(Fetotal), manganese (Mn2+), sulfate (SO4

2–), sulfide (S2–), nitrite (NO2
–), nitrate (NO3

–), 
ammonia (NH3) และ ammonium (NH4

+) รวม 4 ครั้ง 

3.5  การจําลองแบบและการแปลความหมาย 

 การวิเคราะหความนาเชื่อถือของผลการตรวจวิเคราะหนํ้าบาดาลใชหลายวิธีดังน้ี 
 1) สมดุลประจุ (charge balance) ใชไดดีกับนํ้าบาดาลธรรมชาติ เร่ิมจากแปลงหนวย
ไอออนหลักจากมิลลิกรัมตอลิตรเปนมิลลิอิควิวาเลนตตอลิตร โดยการหารดวยมวลโมเลกุลหรือ
มวลอะตอม และคูณดวยคาประจุ แลวคํานวณดัง สมการที่ 3 ผลการตรวจวิเคราะหที่นาเชื่อถือมี
สมดุลประจุไมเกินรอยละ 5 (Appelo and Postma, 2001) 

100×
+

=
ANCA

ANCA
CB

∑∑

∑∑
 (3) 

โดยที่  CB  = สมดุลประจุ (รอยละ) 
 CA  = ประจุบวก (meq/L) 
 AN  = ประจุลบ (meq/L) 
 2) ตัวอยางนํ้าประกันคุณภาพ การเปรียบเทียบตัวอยางน้ําประกันคุณภาพกับตัวอยางที่
เก็บซํ้ามาวามีความแตกตางเพียงใด ไมมีขอกําหนดแนนอนวาความแตกตางเพียงใดจึงจะเขาขาย
นาเชื่อถือ ไดใชวิจารณญาณทางวิชาการ 
 3) คาธรรมชาติ ใชคาที่เคยไดมากอนเปรียบเทียบ  
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 3.5.1  ไอออนหลัก 

  แผนภูมิของไพเพอร (Piper’s diagram) ใชหลักการของแผนภูมิสามเหลี่ยม 
(trilinear diagram) กลุมไอออนบวกอยูดานซายมือ กลุมไอออนลบอยูดานขวามือ นําคาความ
เขมขนของไอออนแตละกลุมในหนวย meq/L มาคํานวณสัดสวนเปนรอยละและลงจุดในแผนภูมิ 
จากน้ันโยงจุดทั้งสองไปยังรูปสี่เหลี่ยมขาวหลามตัดดานบน นํ้าบาดาลที่ไดมาจากชั้นนํ้าเดียวกัน
จะมีตําแหนงในรูปสี่เหลี่ยมขาวหลามตัดใกลเคียงกัน (รูปที่ 6) ดังน้ัน ผลการตรวจวิเคราะหนํ้า 1 
ตัวอยาง จะไดเพียง 1 จุด จุดที่ตกลงในเขตยอยหน่ึง ๆ ในรูปส่ีเหลี่ยมขาวหลามตัดจะถูกจัดใหมี 
ชุดลักษณอุทกเคมี (hydrochemical facies) เปนของตัวอยางน้ําน้ัน ๆ (รูปที่ 7) ในการนี้ นํ้า
บาดาลจากชั้นนํ้าบาดาลเดียวกันมีแนวโนมจะอยูในชุดลักษณอุทกเคมีเดียวกัน ยกเวนเกิด
วิวัฒนาการทางเคมีหรือกระบวนการอื่น ๆ ที่ทําใหเกิดการเปลี่ยนแปลงของสวนประกอบทางเคมี
ของนํ้าบาดาล 
  ตอไปน้ีจะอธิบายวิธีอานจุดในแผนภูมิไพเพอร (รูปที่ 6) 
 

 
 
รูปท่ี 6. แผนภูมิของไพเพอร 
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  ก. จุด ก มีคากลุมไอออนบวกคือ ความเขมขนของโซเดียมรวมกับโพแทสเซียม
รอยละ 53 แคลเซียมรอยละ 22 และแมกนีเซียมรอยละ 25 รวมไอออนบวกเปนรอยละ 100 และมี
คากลุมไอออนลบคือ คลอไรดรอยละ 32 ซัลเฟตรอยละ 14 คารบอเนตรวมกับไบคารบอเนตรอย
ละ 54 รวมไอออนลบเปนรอยละ 100  
  ข. จุด ข มีคากลุมไอออนบวกคือ ความเขมขนของโซเดียมรวมกับโพแทสเซียม
รอยละ 15 แคลเซียมรอยละ 32 และแมกนีเซียมรอยละ 53 และมีคากลุมไอออนลบคือ คลอไรด
รอยละ 13 ซัลเฟตรอยละ 54 คารบอเนตรวมกับไบคารบอเนตรอยละ 33 
  เม่ือวาด รูปที่ 6 แลวใหเทียบตําแหนงจุดจาก รูปที่ 7 เพ่ืออานคาชุดลักษณอุทก
เคมี ตัวอยางเชน จุด ก มีชุดลักษณอุทกเคมีคือโซเดียม–โปแตสเซียม–ไบคารบอเนต จุด ข มีชุด
ลักษณอุทกเคมีคือ แมกนีเซียม–ซัลเฟต  
 

 
 
รูปท่ี 7. ชุดลักษณอุทกเคมีในแผนภูมิของไพเพอร 
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 3.5.2  แผนภูมิ ph–Eh 

 การวิเคราะหสถานะที่เสถยีรของสสารในน้ําแมนํ้าและน้ําบาดาลใชวิธวีาดลงใน
แผนภูมิ pH–Eh แลวใหเหตุผลอธบิายสิง่ที่พบ 

 3.5.3  การจําลองแบบสปชีเอชั่น 

  ในน้ําตัวอยางแตละอัน ไดทําการจําลองแบบสปชีเอชั่นเพ่ือคํานวณ saturation 
index ของไอออนเม่ือเปรียบเทียบกับแรชนิดตาง ๆ โปรแกรมที่ใชคือ PHREEQC version 2 
(Parkhurst and Appelo, 1999) แรที่ปรากฏในชั้นนํ้าไดมาจากการสังเกตและจําแนกชนิดกอน
หนาน้ี เนนสปชีสที่มีแอกทิวิตี้สูง มีการวาดความเขมขนของสีปชีสรีดอกซลงบนแผนที่เพ่ือ
เปรียบเทียบกับตาขายการไหลและวิเคราะหลําดับรีดอกซที่ปรากฏ 

 3.5.4  ลําดับรีดอกซของการกรองริมตลิ่งเขาสูชั้นน้าํ  

 ลําดับรีดอกซมีการวิเคราะหโดยพิจารณาจากความเขมขนของรีดอกซสปชีสตาง 
ๆ ที่เปล่ียนแปลงตามระยะทาง โดยเนนแบงเขตออกเปน 
  1. เขตรีดักชั่นของออกซิเจน–ไนเตรต (Oxygen–nitrate reduction zone) 
  2. เขตรีดักชั่นของเหล็ก/แมงกานีส (Fe–/Mn–oxyhydroxide reduction zone) 
  3. เขตการกําจัดแมงกานีส (Mn removal zone) 
  4. เขตรีดักชั่นของซัลเฟต (Sulfate reduction zone) 
  5. เขตเหล็กและแมงกานีสสูง (High Fe/Mn zone) 

3.6  การเกิดเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น 

 เนนการวิเคราะหงานวิจัยในอดีตที่เก่ียวของกับปฏิกิริยาเคมีและชีวเคมีของแรเหล็กและส
ปชีสของเหล็กชนิดตาง ๆ ที่เคยมีรายงานไว จากนั้นรวบรวมมาไวในตาราง เพ่ือสังเคราะห
กระบวนการที่เกิดขึ้นกับแหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาลใหมีความสอดคลองและตอเน่ืองกันอยาง
มีเหตุผลทางวิชาการกับผลการตรวจวิเคราะหนํ้าที่ไดในการวิจัยน้ี ตอมาวาดเปนแผนภูมิแสดง
กระบวนการเกิดเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น  

 
 



บทที่ 4 
ผลการวิจัย 

 
 
 

4.1  แรในชั้นน้ํา 

 ตะกอนธารน้ําปจจุบัน คือ ตะกอนที่ตกทับถมอยูตามที่ราบนํ้าทวมถึงของธารน้ําปจจุบัน 
ทรายและกรวดเปนช้ันนํ้าที่ดีมาก แตถาเปนทรายแปงจะใหนํ้านอยมากหรือเปนช้ันทึบนํ้าได 
ทรายแปงสามารถไหลเขาสูบอและทําใหบออุดตันได ธารน้ําที่ไหลผานไดนําพาเอาตะกอนมากับ
นํ้าดวย ตะกอนกรวดทรายจะตกทับถมในพ้ืนที่ที่มีกระแสน้ําไมไหลเชี่ยว ในฝงตรงกันขามจะเกิด
การกัดเซาะจนตลิ่งพัง การกวัดแกวงของธารน้ําทําใหเกิดเปนชั้นกรวดทรายที่ยาวตอเน่ือง โคลน
หรือแรดินเหนียวที่แขวนลอยอยูในนํ้าจะเกิดการตกตะกอนหลังการเกิดนํ้าทวมลนออกไปจาก
แมนํ้า 
 ชั้นนํ้าประกอบดวยกรวดทรายหยาบโดยมีดินเหนียวและทรายแปงเปนชั้นทึบนํ้า ชั้นนํ้า
ตะกอนนํ้าพาเรียกชื่อวา ชั้นนํ้าเจาพระยา ตะกอนเหลาน้ีถูกพัดพามาทับถมโดยกระแสน้ํา เชน 
โคงดานในของตะกอนธารน้ําที่เรียกวา สันดอนริมนํ้า (point bar) เม่ือธารนํ้ากวัดแกวงไปตาม
กาลเวลา ตะกอนกรวดทรายเหลาน้ีจะมีรูปรางโดยรวมเปนช้ันหนาและยาวตอเน่ืองในระยะทาง
ไกล ๆ ได ตะกอนน้ําพากักเก็บนํ้าบาดาลดีที่สุด เพราะน้ําจืดและใหนํ้ามาก ตะกอนน้ําพาที่สําคัญ
มี 2 ยุค ดังน้ี 
 1) กรวดทรายของลํานํ้ายุคปจจุบัน มักสะสมตัวอยูตื้น ไดแก แมนํ้าเจาพระยาและสาขา 
(ปง วัง ยม และนาน) แมนํ้าโขงและสาขา (มูลและชี) แมนํ้าสายเล็กและสั้นอ่ืน ๆ ในภาคใต ภาค
ตะวันตก และภาคตะวันออก ตะกอนจากแมนํ้าสายใหญมักมีความกลมมนสูงและคัดขนาดดี แต
แมนํ้าสายเล็กจะเปนเหลี่ยมมากกวาและคัดขนาดไมดี สัมประสิทธิ์ของการซึมไดมีคา 10–100 
เมตรตอวัน ใหนํ้า 40–60 ลูกบาศกเมตรตอช่ัวโมง ซ่ึงมีศักยภาพสูง 
 2) กรวดทรายกลางแองสะสมตัวยุคเทอรเชียรี ชั้นนํ้ามักมีความหนามากในกราเบน 
(graben) ในภาคกลางเรียกวา แองนํ้าบาดาลเจาพระยา โดยถาตั้งอยูเหนือจังหวัดนครสวรรคไป
จนถึงอําเภอพิชัย จังหวัดอุตรดิตถ จะเรียกวา แองนํ้าบาดาลเจาพระยาตอนบน แตถาตั้งอยูต่ํากวา
จังหวัดนครสวรรคลงมาจนถึงกรุงเทพมหานคร จะเรียกวา แองนํ้าบาดาลเจาพระยาตอนลาง 
ในขณะท่ีภาคเหนือจะเปนแองสะสมตะกอนระหวางภูเขา เชน แองเชียงใหม และแองลําปาง 
สําหรับในแองเชียงใหม ชั้นนํ้าคุณภาพดีมีความลึก 170–300 เมตร ชั้นนํ้าเปนกรวดทรายหยาบ
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และแทรกสลับโดยดินเหนียว มีจํานวนหลายชั้น ในแองเจาพระยาตอนลางมีจํานวน 7 ชั้น แตละ
ชั้นมีความหนาประมาณ 50 เมตร สัมประสิทธิ์ของการซึมไดมีคา 55–80 เมตรตอวัน แตแอง
เจาพระยาตอนบนยังไมมีการสํารวจอยางละเอียด ถาบริเวณใดตั้งอยูใกลทะเล นํ้าบาดาลอาจ
กรอยหรือเค็มไดเน่ืองจากเกิดนํ้าทะเลแทรกทั้งในอดีตและปจจุบัน ชั้นนํ้าที่ตั้งอยูบนชั้นเกลือหินใน
ภาคตะวันออกเฉียงเหนืออาจกรอยหรือเค็มไดเชนกันกับนํ้าบาดาลริมทะเล นอกจากนี้ ยังพบบอ
นํ้าพุที่อําเภอขาณุวรลักษณและอําเภอคลองขลุง จังหวัดกําแพงเพชร สวนในกรุงเทพมหานคร 
พบเม่ือเจาะลึกมากกวา 450 เมตร แตนํ้าอุน 70–80 องศาเซลเซียส 
 แรในช้ันนํ้าที่พบ ไดแก ฮีมาไทต (hematite) แมกนีไทต (magnetite) อิลมิไนต (ilmenite) 
เฟอริไฮไดรต (ferrihydrite) เหล็กออกซิไฮดรอกไซด (Fe–oxyhydroxides) เกอไทต (goethite) ลิ
มอไนต (limonite) ซิเดอไรต (siderite) ไพไรต (pyrite) คาลโคไพไรต (chalcopyrite) อาซีโนไพ
ไรต (arsenopyrite) ออไจต (augite) ฮอรนเบลนด (hornblende) โอลิวีน (olivine) และไบโอไทต 
(biotite) (รูปที่ 8) 
 

 
 
รูปท่ี 8. ตะกอนทรายชั้นนํ้า ประกอบดวยแรควอตซ แรเฟลดสปาร แรไมกา แรฮีมาไทต และเศษหิน มีสนิม
เหล็กเคลือบผิวบาง ๆ 
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4.2  ภาพตัดขวางแมน้ํา 

 จากผลการตรวจโดยใชเคร่ืองโซนิกขามแมนํ้าพบวา แมนํ้านานกวางกวาแมนํ้ายมแตมี
ความลึกใกลเคียงกัน แมนํ้านานมีกนกวางกวาแมนํ้ายม จึงมีปริมาตรน้ําไหลผานมากกวาแมนํ้ายม 
(รูปที่ 9) 
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รูปท่ี 9. ภาพตัดขวางแมนํ้า (ก) แมน้ํานาน ณ จุด N (ข) แมน้ํายม ณ จุด Y ในวันท่ี 15 กันยายน 2550 
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4.3 พลวัติการไหลของน้ําบาดาล 

 ระดับนํ้าบาดาล (groundwater level) คือ ระดับนํ้าใตดินที่เปนระนาบรอยตอระหวางนํ้า
บาดาลและอากาศ ถาเปนช้ันนํ้าไมมีแรงดันเรียกวา ระดับนํ้าใตดิน (water table) แตถาเปนช้ันนํ้า
มีแรงดันเรียกวา ระดับแรงดันนํ้า (potentiometric surface) ระดับนํ้าบาดาลมีคาเทากับแรงดันนํ้า 
(hydraulic head) แรงดันนํ้าเปนศัพทที่ใชมากในการศึกษาชลศาสตรโดยเฉพาะในหองปฏิบัติการ
หรือในสาขาวิชาอุทกวิทยา เชน ระดับนํ้าในแมนํ้าจะเรียกวา ระดับนํ้าแมนํ้า (river stage) ก็
จัดเปนระดับแรงดันนํ้าอยางหนึ่ง ในขณะที่ระดับนํ้าบาดาลเปนศัพทที่ใชในวงการอุทกธรณีวิทยา
โดยเฉพาะในงานภาคสนาม เม่ือ Hubbert (1940) เผยแพรผลการวิจัยวา ระดับนํ้าบาดาลแทที่จริง
แลวคือแรงดันนํ้าทางชลศาสตรอยางหน่ึง จึงมีผูใชศัพทแทนกันเร่ือยมา  
 ผลการวิจัยของ Hubbert (1940) อธิบายวา แรงดันนํ้า (total head) ในบอนํ้าเปนผลรวม
ของความสูงจากระดับนํ้าทะเลปานกลางของปลายดานลางของทอทึบ (elevation head) และระยะ
แรงดันนํ้าที่ยกสูงขึ้นมา (pressure head) (รูปที่ 10) ซ่ึงเก่ียวของกับความหนาแนนของนํ้าและ
ความเรงอันเน่ืองมาจากแรงโนมถวงของโลก ดังน้ี 
 

 
 

รูปท่ี 10. ระดับแรงดันนํ้า (ดัดแปลงจาก Hubbert, 1940) 
 

 g

P
zh

gwρ
+=  (3) 

โดยที่  h  = ระดับแรงดันนํ้า (hydraulic head, total head) [L] 
 z  = ความสูงจากระดับนํ้าทะเลปานกลางที่ปลายทอทึบ (elevation head) [L] 
 P  = ความดันนํ้า [force/L2 = (ML/T2)/L2 = M/LT2] 
 ρgw  = ความหนาแนนของนํ้าบาดาล [M/L3] ρ อานวาโรว 
 g  = ความเรงอันเน่ืองมาจากแรงโนมถวงของโลก [L/T2] 
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 ระดับแรงดันนํ้าไมไดขึ้นอยูกับเวลา ทั้ง ๆ ที่ระดับนํ้าบาดาลนี้เปลี่ยนแปลงตามเวลาอยู
เสมอ สาเหตุของการเปลี่ยนแปลงของระดับนํ้าบาดาลตามเวลาที่ผานไปยังไมทราบแนชัด ขอสรุป
ในอดีตมีดังน้ี 
 1) ฤดูกาล ฤดูกาลเกิดขึ้นจากการที่โลกหมุนรอบดวงอาทิตย การเปลี่ยนแปลงระดับนํ้า
บาดาลภายในปนํ้าหน่ึง ๆ จะสอดคลองกับฤดูกาลของโลก เชน สําหรับในภาคเหนือตอนลางของ
ประเทศไทย ถาบอตั้งอยูริมแมนํ้า ระดับนํ้าบาดาลจะลดต่ําสุดในเดือนเมษายน และข้ึนสูงสุดใน
เดือนกันยายน ระดับนํ้าบาดาลเปลี่ยนแปลงตามระดับนํ้าในแมนํ้า ถาบอตั้งอยูหางจากแมนํ้า 
ระดับนํ้าบาดาลจะขึ้นสูงสุดในเดือนพฤศจิกายนเปนตน บางคนวาชวงเวลาระหวางกันยายน–
พฤศจิกายน คือเกิดนํ้าเติมไหลลงไปสูชั้นนํ้า แตผูเขียนแยงวาไมใช เพราะมีปจจัยอ่ืนอีกมาก เชน 
ความหนาของชั้นปดทับช้ันนํ้าและสัมประสิทธิ์การซึมไดของชั้นที่วาน้ี เปนตน อน่ึง ผูอานตอง
ระลึกไวเสมอวา แตละประเทศมีฤดูกาลแตกตางกัน หรือเกิดฝนตกหรือหิมะตกในเวลาที่ตางกัน 
ดังน้ันการตอบสนองของระดับนํ้าบาดาลจึงแตกตางกันไป ตองพิจารณาเปนกรณีไป 
 2) นํ้าเติมแนวดิ่ง (vertical recharge) ถานํ้าเติมมาก ระดับนํ้าบาดาลก็ขึ้นสูงและ
เปลี่ยนแปลงอยางรวดเร็ว ถานํ้าเติมนอย ระดับนํ้าบาดาลก็เปลี่ยนแปลงนอย แตอยางไรก็ตาม 
เร่ืองนํ้าเติมแนวด่ิงมีผลตอระดับนํ้าบาดาลอยางไรยังเปนที่ถกเถียงกันทางวิชาการ เชน  
  ก. ปญหาเรื่องมาวด (mound) ซ่ึงคือ ระดับแรงดันนํ้าที่นูนสูงในตอนกลางของ
ชั้นนํ้ามากกวาบริเวณที่นํ้าบาดาลไหลออกทั้ง 2 ขาง บางคนวาเกิดเน่ืองจากมีนํ้าเติมแนวด่ิง บาง
คนวาเกิดเน่ืองจากระดับนํ้าผิวดินลดลงกระทันหัน บางคนวาเกิดจากสาเหตุทั้งคู 
  ข. ปญหาเรื่องระยะเวลาการซึมได ลองพิจารณาตรรกะตอไปน้ี เชน ถาชั้นนํ้ามี
ดินเหนียวปดกั้นอยู 10 เมตรจากผิวดินและนํ้าไหลซึมผานดินเหนียวได 1 มิลลิเมตรตอวัน นํ้าจะ
ไหลจากผิวดินลงไปถึงช้ันนํ้าตองใชเวลา 10,000 วัน เปนตน ระยะเวลาที่ไดทําใหการเปลีย่นแปลง
ของระดับนํ้าบาดาลไมเกิดขึ้นตามฤดูกาลแนนอน เน่ืองจากมีคามากกวา 27 ป จึงเกิดคําถามวา 
ถาไมใชนํ้าเติมแนวด่ิง ระดับนํ้าที่ขึ้นสูงในชวงปลายฤดูฝนมีสาเหตุมาจากอะไรกันแน อีกทั้งการ
ยกตัวขึ้นสูงน้ีเกิดขึ้นทุกป หากระดับนํ้าที่ยกตัวสูงขึ้นไมใชตัวช้ีวัดของปริมาณนํ้าที่เพ่ิมขึ้นจริง 
ปริมาณทรัพยากรน้ําบาดาลจะคํานวณอยางไร นับเปนส่ิงที่ทาทายตอการวิจัยในอนาคตเปนอยาง
ย่ิง 
 3) ระดับน้ําผิวดิน จากประสบการณวิจัยของผูเขียนพบวา ระดับนํ้าในแมนํ้า 2 สายที่
ขนาบชั้นนํ้าอยูทําใหเกิดการเปลี่ยนแปลงระดับนํ้าบาดาลเปนอยางมาก (Promma et al., 2007) 
ขณะน้ีกําลังศึกษาเพิ่มเติมเร่ืองสาเหตุและการจําลองแบบ 
 
 
 



 34 

 ผลการวิจัยสอดคลองกับ Promma et al. (2007) ดังน้ี (1) ปฏิสัมพันธระหวางนํ้าบาดาล
และนํ้าผิวดินมีพลวัติเน่ืองจากระดับนํ้าแมนํ้านานถูกควบคุมโดยเข่ือนสิริกิติ์ และ (2) พ้ืนที่
ตอนกลางระหวางแมนํ้าถูกโดดเดี่ยวจากน้ําแมนํ้า (รูปที่ 11) ระดับแรงดันนํ้าและระดับนํ้าแมนํ้าขึ้น
ลงสูงสุดในเดือนกันยายน–ตุลาคมในฤดูฝน ระดับนํ้าลดลงในฤดูแลงตั้งแตเดือนพฤศจิกายนถึง
พฤษภาคม แลวสูงขึ้นในเดือนมิถุนายนในฤดูฝนถัดไป การขึ้นลงเกิดขึ้นทุกป อาจมีการทิ้งชวงไม
เทากันบางตามปริมาณน้ําฝนที่ตกลงในแตละป 
 ตาขายการไหล (flow nets) คือ การตัดกันของเสนช้ันเทาของระดับนํ้าบาดาลและทิศทาง
การไหล เสนช้ันเทาของระดับนํ้าบาดาล (equipotential line) เกิดขึ้นจากการลากเสนผานจุดของ
ขอมูลระดับนํ้าตามบอตาง ๆ เพ่ือแสดงคาที่เทากันของระดับนํ้าบาดาล ทิศทางการไหล (flow line) 
เกิดขึ้นจากการลากเสนในภายหลังที่วาดเสนชั้นเทาของระดับนํ้าบาดาลเสร็จแลว โดยถาเปนชั้น
นํ้าไอโซโทรปกและเน้ือเดียว ทิศทางการไหลจะมีมุมตั้งฉากกับเสนช้ันเทาของระดับนํ้าบาดาล ถา
เปนช้ันนํ้าแอนไอโซโทรปกและเน้ือเดียว เสนทั้งสองจะมีมุมไมตั้งฉากตอกัน สวนจะมีมุมเทาใด
ขึ้นอยูกับระดับความแตกตางของแอนไอโซโทรป นักวิชาการสวนมากแสดงเฉพาะเสนช้ันเทาของ
ระดับนํ้าบาดาล เพ่ือลอกับการเขียนแผนที่ภูมิประเทศที่แสดงเฉพาะเสนช้ันเทาของผิวดิน 
 ทฤษฎีพลวัติการไหลของน้ําบาดาลระหวางแมนํ้าสองสายกลาววา การเปลี่ยนแปลงตาม
ฤดูกาลของน้ําผิวดินทําใหระดับแรงดันนํ้าบาดาลเปลี่ยนแปลงไป ทําใหรูปแบบการไหลรวมมี
ทิศทางซิกแซกมากกวาที่จะเกิดการไหลอยางตอเน่ืองเปนเสนโคง พลวัตการไหลของน้ําบาดาล
ระหวางแมนํ้าสองสายนี้เปนวัฏจักรที่มี 4 ระยะ ไดแก aquifer discharge, direct river–to–river 
flow, aquifer recharge และ reverse of river–to–river flow (รูปที่ 12) ในพ้ืนที่ตอนกลางระหวาง
แมนํ้าจึงถูกโดดเดี่ยวจากน้ําแมนํ้าที่มีปริมาณออกซิเจนละลายน้ําสูง การที่ไมมีนํ้าจากแมนํ้ามา
ผสมมีอิทธิพลสูงกวานํ้าเติมแนวด่ิงจากนํ้าฝนหรือคลองนํ้า กระบวนการนี้ใชอธิบายความเขมขน
ของเหล็กที่สูงผิดปกติในพ้ืนที่ตอนกลางระหวางแมนํ้าสองสายไดดีกวาทฤษฎีเกาเกี่ยวกับ
วิวัฒนาการทางอุทกธรณีเคมีตามเสนทางการไหลอยางตอเน่ือง 
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รูปที่ 11. การเปลี่ยนแปลงของระดับแรงดันน้ําและระดับน้ําในแมน้ํา ป พ.ศ. 2550–2553 ความลึกของปลายทอกรอง: เหลือง 18 ม. เทา 24 ม. ฟา 30 ม. 
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รูปท่ี 12. ตาขายการไหลของพลวัติการไหลของน้ําบาดาลในเดือนเมษายน พ.ศ. 2551 (ก) น้ําบาดาลไหล
ออกจากมาวดไปสูแมน้ํา (ข) ไหลจากแมน้ํานานไปยังแมน้ํายม (ค) น้ําบาดาลไหลเขาจากแมน้ําทั้งสอง (ง) ไหล
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4.4  คุณภาพน้ําบาดาล 

 นํ้าบาดาลอายุนอย (young groundwater) คือ นํ้าบาดาลเพิ่งไหลซึมลงมาจากผิวดิน จึงมี
อายุนอย เชน นํ้าบาดาลระดับตื้นที่ไหลระดับทองถิ่น มีอายุนอยไมเกิน 100 ป จากแนวคิดน้ีทําให
เกิดการวิจัยที่ใชวิธีตรวจสอบอายุของน้ําบาดาลจากการปนเปอนของธาตุกัมมันตรังสี เน่ืองจาก
ในชวงสงครามโลกครั้งที่ 2 และสงครามเย็น มีการทดลองระเบิดนิวเคลียร ทําใหธาตุกัมมันตรังสี
แพรกระจายไปทั่วโลก และปนเปอนในนํ้าเติมรุนใหม ในขณะที่นํ้าบาดาลระดับลึกไมมีธาตุ
กัมมันตรังสีน้ี 
 ปจจัยที่มีผลตอคุณภาพน้ําบาดาล ไดแก 
 1) นํ้า นํ้าเปนตัวทําละลายที่ดี เม่ือเกิดปฏิกิริยาเคมีแลวจะรวมเอาผลิตผลจากปฏิกิริยา
เคมีน้ันเอาไวในกลุมโมเลกุลของมันเอง มองเห็นเปนเน้ือเดียว นํ้าในธรรมชาติจึงมีสสารผสมอยู
ดวยเสมอ นํ้าฝนที่ตกลงมาจากทองฟาจะละลายฝุนและแกส แมแตนํ้ากลั่นที่ใสแบตเตอรี่ก็ไม
บริสุทธิ์จริง เน่ืองจากนํ้าบริสุทธิ์ที่ตั้งทิ้งไวใหสัมผัสกับอากาศจะเกิดปฏิกิริยาเคมีในทันทีและเกิด
การละลายของแกส เชน คารบอนไดออกไซดและออกซิเจน เปนตน 
 2) แร นํ้าบาดาลสัมผัสแรอยูตลอดเวลา แร คือ สารประกอบอยางหนึ่งที่มีสถานะเปน
ของแข็งและเกิดปฏิกิริยาเคมีกับนํ้าบาดาลไดทุกขณะ เชน ปฏิกิริยาการละลายและตกผลึก 
ปฏิกิริยารีดอกซ และปฏิกิริยากรด–เบส เปนตน ปฏิกิริยาเคมีจะเกิดขึ้นจริงที่ผิวสัมผัสของแร
เทาน้ัน เน้ือในกอนแรที่ไมไดสัมผัสกับนํ้าหรืออากาศจะไมเกิดปฏิกิริยาเคมี ดังน้ันพ้ืนที่ผิวของ
กอนแรตาง ๆ จึงมีความสําคัญมาก 
 3) แกสหรืออากาศ อากาศประกอบดวยแกสนานาชนิด แกสที่มีสัดสวนมากที่สุดใน
บรรยากาศโลกคือ แกสไนโตรเจน รองลงมาคือ แกสออกซิเจน แกสคารบอนไดออกไซด และแกส
เฉ่ือยชนิดตาง ๆ แกสมีอิทธิพลตอคุณภาพนํ้าในดินมากที่สุด เพราะเปนช้ันไมอ่ิมนํ้า รองลงมาคือ 
น้ําบาดาลในบริเวณเติมนํ้าในชั้นนํ้าไมมีแรงดัน ทั้งนํ้า แร และแกสจะทําปฏิกิริยาเคมีระหวางกัน 
และสงผลตอคุณภาพน้ําบาดาลกอนที่นํ้าบาดาลจะไหลตอไปยังที่อ่ืน 
 4) จุลินทรีย ในนํ้าบาดาลมีจุลินทรียบางชนิดอาศัยอยู โดยเฉพาะในบริเวณใกลกับระดับ
นํ้าของชั้นนํ้าไมมีแรงดัน เน่ืองจากมีออกซิเจนละลายนํ้ามากพอสําหรับการดํารงชีวิต โดยปกตินํ้า
บาดาลที่ผิวนํ้ามีปริมาณออกซิเจนละลายไมเกิน 8 มิลลิกรัมตอลิตร และลดลงทีละนอยจนกระทั่ง
หมดไปตามความลึกที่เพ่ิมขึ้น แมวาจุลินทรียมีสวนรวมในปฏิกิริยาชีวเคมีหลายชนิดในนํ้าบาดาล 
แตนักอุทกธรณีวิทยาสวนใหญมีความรูดานนี้ไมมากนัก จึงมักจะสมมุติใหจุลินทรียไมเก่ียวของกับ
ปฏิกิริยาเคมีที่เกิดขึ้น 
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 ตารางที่ 4–5 แสดงคุณภาพน้ําบาดาลในพื้นที่ศึกษา เหล็กมีปริมาณสูงมากในพื้นที่
ตอนกลางระหวางแมนํ้า มาตรฐานน้ําด่ืมน้ันมีเหล็กไดไมเกิน 0.5 มิลลิกรัมตอลิตร ตัวชี้วัดที่
เดนชัดของการเปลี่ยนแปลงสภาวะรีดอกซ ไดแก อุณหภูมิ ออกซิเจนละลายนํ้า และศักยรีดอกซ 
สําหรับอุณหภูมิน้ันในฤดูหนาว อากาศมีอุณหภูมิต่ําแตนํ้าบาดาลมีอุณหภูมิสูงกวา สวนในฤดูรอน
จะกลับตรงกันขาม กลาวคือ อากาศมีอุณหภูมิสูงแตนํ้าบาดาลมีอุณหภูมิต่ํากวา บอ 26 และ 32 
ที่ตั้งอยูใกลแมนํ้าจะมีการเปลี่ยนแปลงของอุณหภูมิใกลเคียงกับนํ้าแมนํ้า ไดใชการเปลี่ยนแปลง
ของอุณหภูมิของนํ้าเชนน้ีบงช้ีปฏิสัมพันธระหวางนํ้าบาดาลและน้ําผิวดิน 
 ลักษณะทางอุทกธรณีเคมีในชั้นนํ้าคอนขางคงที่ตลอดเวลา 3 ป ยกเวนนํ้าใกลบริเวณ
รอยตอระหวางนํ้าบาดาลและน้ําผิวดินซ่ึงเปลี่ยนแปลงอยางรวดเร็วเม่ือนํ้าแมนํ้ามีปฏิสัมพันธกับ
นํ้าบาดาล การสลายตัวของสารอินทรียโดดเดนในชวงที่เกิดการกรองริมตลิ่งขาเขา การหายใจโดย
ใชออกซิเจนและซัลเฟตรีดักชั่นเกิดขึ้นในระยะทางที่สั้นมากจากรอยตอระหวางนํ้าบาดาลและน้ํา
ผิวดิน รีดักชั่นของเหล็กออกไซดและแมงกานีสออกไซดคือที่มาสําคัญของเหล็กและแมงกานีสใน
นํ้าบาดาลบริเวณพ้ืนที่ตอนกลาง การละลายและการตกผลึกของแรคารบอเนตยังมีผลตอความ
เขมขนของแมงกานีสอีกดวย  

4.5  ไอออนหลัก 

 จากแผนภูมิของไพเพอร ไอออนหลักในพื้นที่ศึกษาเปนชนิดแคลเซียม-ไบคารบอเนต ชุด
ลักษณอุทกเคมีไมเปลี่ยนแปลงมากนักตามระยะทางหรือเวลา (รูปที่ 13) การคนพบเชนน้ี
สอดคลองกับความรูทั่วไปที่วา สมบัติทางเคมีของนํ้าบาดาลมักคงที่เน่ืองจากน้ําบาดาลไหลชาและ
มี residence time มากจนแรตาง ๆ ละลายคอนขางคงที่ ในช้ันนํ้าที่มีแรสวนใหญชนิดเดียว เชน 
แรควอรต จะพบการเปลี่ยนแปลงนอยมาก นํ้าบาดาลมีไอออนหลักเดนเหมือนกันหรือมีความเค็ม
ใกลเคียงกัน และนํ้าไดมาจากชั้นนํ้าที่ มีตําแหนงใกลเคียงกัน ทั้งในแนวราบและแนวดิ่ง 
หมายความวานํ้าบาดาลนั้นไดมาจากชั้นนํ้าเดียวกัน  

4.6  แผนภูมิ ph–Eh  

 สถานะเสถียรของสปชีสรีดอกซมีดังน้ี เหล็กในน้ําบาดาลที่เสถียรคือเหล็กเฟอรัส สวนใน
นํ้าแมนํ้าที่เสถียรคือ Fe(OH)3 กํามะถันที่เสถียรคือ ซัลเฟต แตมีขอสังเกตวาสปชีสของกํามะถนัใน
นํ้าบาดาลเขาใกล H2S ไนโตรเจนที่เสถียรคือ N2 จึงเปนเหตุที่ทําใหไมพบไนเตรตในน้ําบาดาล แต
นํ้าแมนํ้าอาจมีไนเตรตได ย่ิงมีออกซิเจนมาก เหล็กยิ่งมีนอย (รูปที่ 14-15) 
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ตารางที่ 4. คุณภาพน้ําในเดือนเมษายน พ.ศ. 2551 

 
บอ pH Eh SC T DO TDS Na+ K+ Ca2+ Mg2+ Cl- HCO3

- CO3
2- SO4

2- Fetotal Fe2+ Fe3+ 

1 6.32 –77 275 28.0 <0.2 165 21.1 1.78 23.4 5.9 2 134.17 0.01 7.5 8.21 7.20 1.01 
2 6.68 –79 242 28.6 <0.2 140 8.5 1.04 27.5 7.0 7 118.28 0.03 <0.1 9.51 8.36 1.15 
3 6.51 –59 290 28.4 <0.2 165 24.4 1.79 22.4 5.1 2 148.79 0.02 4.5 10.75 9.05 1.70 
4 6.47 –44 293 28.6 <0.2 175 26.6 1.68 22.0 5.0 2 146.36 0.02 5.8 10.35 9.02 1.33 
5 6.52 –51 311 28.7 <0.2 180 15.9 1.72 26.8 5.7 12 115.86 0.02 12.5 8.82 7.61 1.21 
6 6.49 –43 270 28.4 <0.2 160 7.0 1.19 29.5 8.2 8 114.64 0.02 7.0 18.52 15.50 3.02 
7 6.65 –74 320 26.4 <0.2 192 16.2 1.57 33.7 6.2 3 158.53 0.03 <0.1 23.10 21.00 2.10 
8 6.50 17 328 27.7 <0.2 198 20.8 1.54 30.0 7.2 2 150.01 0.02 14.0 15.32 13.17 2.15 
9 6.63 –81 135 28.3 <0.2 78 4.6 0.99 11.1 5.1 4 67.07 0.01 <0.1 4.80 4.53 0.27 
10 6.45 –91 312 28.2 <0.2 186 24.4 1.91 24.2 5.5 2 152.46 0.02 1.0 12.65 10.85 1.80 
11 6.69 –99 265 28.7 <0.2 157 14.4 0.91 28.9 7.6 3 145.11 0.04 <0.1 11.38 10.05 1.33 
12 6.83 –128 421 28.9 <0.2 246 9.1 1.79 40.3 11.7 20 164.59 0.05 13.0 8.72 7.52 1.20 
13 6.63 –107 380 28.4 <0.2 225 22.0 1.32 33.3 9.1 4 190.24 0.04 <0.1 19.03 18.20 0.83 
14 6.71 –93 295 28.1 <0.2 170 23.9 1.28 28.9 5.2 3 158.52 0.04 2.0 17.14 15.30 1.84 
15 6.90 –96 320 28.0 <0.2 191 19.1 1.42 39.0 2.7 5 170.66 0.07 <0.1 1.32 1.15 0.17 
16 6.79 –84 250 28.6 <0.2 143 13.3 1.76 21.6 4.6 3 128.02 0.04 4.0 9.55 8.37 1.18 
17 6.45 –138 300 27.7 <0.2 175 14.7 1.31 25.6 8.0 3 153.68 0.02 2.5 10.37 9.25 1.12 
18 6.62 –97 322 27.1 <0.2 191 19.7 1.00 24.6 7.6 1 158.53 0.03 5.5 11.64 10.06 1.58 
19 6.65 –96 318 26.9 <0.2 188 18.6 1.15 24.3 8.0 5 164.63 0.04 <0.1 8.65 7.79 0.86 
20 6.74 –123 360 24.4  <0.2 223 32.3 0.26 27.4 5.7 4 189.00 0.05 <0.1 14.95 12.59 2.36 
21 6.63 –108 243 28.2 <0.2 144 16.0 0.30 17.6 5.9 3 117.07 0.02 1.5 19.35 17.21 2.14 
22 6.65 –108 372 27.6 <0.2 225 26.9 0.29 38.6 8.1 3 203.65 0.04 0.5 14.78 13.02 1.76 
23 6.64 –115 331 27.6 <0.2 196 21.7 0.27 22.9 7.1 2 154.87 0.03 <0.1 17.89 15.41 2.48 
24 6.73 –110 301 27.3 <0.2 178 20.0 0.31 17.7 6.7 3 121.93 0.03 1.5 15.75 13.38 2.37 
25 6.70 –120 384 27.5 <0.2 232 32.7 2.17 20.4 6.8 4 152.42 0.04 7.5 21.98 20.05 1.93 
26 7.67 –23 137 28.9 0.4 74 4.3 1.10 11.1 5.2 4 69.07 0.01 <0.1 3.81 3.61 0.20 
27 5.11 –111 172 28.7 <0.2 92 4.5 1.30 14.0 5.3 4 81.00 0.01 0.3 3.70 3.58 0.12 
28 5.18 –109 157 29.6 <0.2 84 4.4 1.00 12.3 5.1 5 70.14 0.01 <0.1 3.95 3.72 0.23 
29 5.59 –84 199 29.2 <0.2 106 6.5 0.81 22.3 5.0 4 108.30 0.03 <0.1 8.31 7.21 1.10 
30 3.80 –170 270 29.1 <0.2 148 16.0 0.28 16.5 5.7 3 118.00 0.02 1.0 19.00 17.80 1.20 
31 5.12 –113 291 29.2 <0.2 155 14.4 0.81 29.8 7.4 3 148.00 0.04 <0.1 19.00 18.20 0.80 
32 4.81 –130 196 30.1 <0.2 105 13.4 1.50 20.2 3.2 2 120.30 0.04 3.0 8.55 7.35 1.20 
N 6.85 7 162 28.3 5.4 86 4.2 1.20 10.3 3.4 5 72.30 0.01 2.0 0.01 0.01 0.00 
Y 4.81 130 196 30.1 1.9 105 5.9 0.92 20.1 4.0 3 98.00 0.01 <0.1 0.01 0.01 0.00 

หนวย: mg/L ยกเวน pH, Eh (mV), SC (μS/cm), T (°C) 
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ตารางที่ 5. ตัวอยางอุณหภูมิท่ีใชชี้วัดการกรองริมตลิ่งในปนํ้า 2552/2553 

 
วันที่ N บอ 26 บอ 27 บอ 28 บอ 29 บอ 30 บอ 31 บอ 32 Y 

15-11-52 29.8 28.6 28.3 28.5 29.0 28.8 28.4 30.0 31.7 
7-12-52 26.0 28.5 28.0 28.4 28.9 28.8 28.1 29.4 26.8 
2-1-53 28.2 28.4 28.3 28.5 29.1 28.7 28.3 29.8 31.8 
6-2-53 28.6 28.3 28.3 28.6 29.2 28.8 28.3 30.0 32.6 
6-3-53 28.6 28.2 28.3 28.7 29.0 28.5 28.3 29.9 34.1 
3-4-53 31.2 30.4 28.7 28.9 29.4 28.8 28.4 30.8 35.2 
3-5-53 31.1 28.6 28.4 28.7 29.1 28.8 28.5 30.0 32.6 
8-6-53 31.8 28.5 28.5 28.9 29.4 29.3 28.5 29.7 31.9 
3-7-53 30.5 28.2 28.4 28.8 29.1 28.9 28.4 29.8 33.5 
3-8-53 29.7 28.7 28.5 29.0 29.3 29.0 28.4 29.8 30.3 
5-9-53 30.8 28.6 28.5 28.9 29.4 28.8 28.5 30.2 31.2 

หนวย: °C 
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รูปท่ี 14. แผนภูมิ pH–Eh ของนํ้าบาดาลเปรียบเทียบกับนํ้าแมนํ้า 
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รูปท่ี 15. ความสัมพันธระหวาง Fe2+ และ DO 
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4.7 การจําลองแบบสปชีเอชั่น 

 ผลการคํานวณแอกทิวิตี้ของสปชีสตาง ๆ และ saturation index แสดงใน ตารางที่ 6 นํ้า
บาดาลมีชุดลักษณอุทกเคมีแบบ Ca–HCO3 และมี pH คอนขางเปนกลาง นํ้าบาดาลที่ทายนํ้าเปน
แบบ SO4 ตัวควบคุมคือทั้ง pH และไออนหลัก 
 1. อะลูมิเนียม สปชีสเดนคือ Al–SO4 complexes ที่มี pH ต่ํา SO4 สูง และ AL(OH)3 ใน 
SO4 ที่ต่ํา การตรวจวัดทํายาก อะลูมิเนียมสวนมากเปนคอลลอยด  
 2. เหล็กเฟอริก สปชีสเดนคือ polynuclear hydroxyl–complexes Fe3(OH)4

5+ ที่ pH ต่ํา 
แต Fe3+ สูง แตในนํ้าทั่วไปที่เปนกลางสปชีสเดนคือ Fe(OH)2+ เน่ืองจากน้ํามีไบคารบอเนตสูง แร
ซิเดอไรตจึงมีบทบาทสําคัญในชั้นนํ้า อานเพ่ิมเติมไดจาก Stumm and Morgan (1996)  
 ผลการคํานวณแสดงจํานวนแรที่ไอออนอ่ิมตัวเม่ือเปรียบเทียบกับแรน้ัน แตไมใชวาแรทุก
ชนิดที่แบบจําลองแจงวามีจะปรากฏอยูจริง แบบจําลองรายงานโอกาสของ solubility control การ
ระบุวามีแรอยูจริงหรือไมไดมาจากการตรวจสอบดวยตาเปลาหรือกลองขยาย SI แสดงวาแรใดที่
ปรากฏในระบบและกําลังตกผลึกออกมาจากน้ําบาดาล (SI>0) แรใดกําลังละลายเขาไปในน้ํา
บาดาล (SI<0) การที่แรอาจไมมีอยูจริงเปนเพราะสาเหตุดังน้ี (Zhu and Anderson, 2002)  

1. มีขอจํากัดทาง kinetics เชน การตกผลึกของโครงสรางผลึกที่ซับซอนที่อุณหภูมิสูง 
quartz มักเปนแรที่อ่ิมตัวมากที่สุดในนํ้าผิวดิน ถาซิลิกาตกผลึก มันอาจเกิดเปน amorphous 
silica 

2. ใช SI กับแรที่เปน pure end–member แตแรในระบบอาจเกิด solid solution กับสาร
ซับซอนได เชน jarosite อาจมีขอผิดพลาด 10 เทา ถาเพิกเฉย solid solution (Alpers et al., 
1989) 

3. ขนาดของ SI ไมสําคัญ มันไมไดขึ้นอยูกับความเขมขนของสารเพียงอยางเดียว แตยัง
ขึ้นอยูกับสูตรแรดวย (Bethke, 1996; Wolery, 1992) เชน ถาเขียนสูตรแร quartz เปน Si2O4 
แทนที่จะเปน SiO2 SI จะมีคาเพ่ิมขึ้น 2 เทา ดังน้ันสูตรแรที่ยาวของแรดินเหนียวมักจะเกิด 
supersaturation เสมอ 

4. ผลการตรวจวิเคราะหมีขอผิดพลาดที่สําคัญ เชน การกรองทําใหตรวจวัด particulate 
และ colloid ไมได  

5. ขอมูลเทอรโมไดนามิกสมักไมนาเชื่อถือ ขอมูลไดมาจากการทดลองตางสถานที่โดย
นักวิจัยตางกลุมคณะ แรที่ใชก็อาจแตกตางกัน เชน ขนาดเม็ด รูปผลึก ตําหนิ หรือพ้ืนที่ผิว
แตกตางกัน 

6. SI ไมไดแสดงอัตราการเกิดปฏิกิริยาเคมีหรือปริมาณแรที่เก่ียวของกับปฏิกิริยาเคมี 
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ตารางที่ 6. ความแกรงไออนิก (I) แอกทิวิตี้และดรรชนีความอิ่มตัว (SI) 
 

Well No. 
Parameters 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 

I (×10–3) 3.6 3.5 2.4 3.8 3.8 4.0 4.6 4.5 1.9 3.9 3.9 5.3 5.1 4.3 4.1 3.2 3.9 4.1 3.9 4.6 3.4 5.2 4.0 3.4 4.4 
log {Ca2+} –3.4 –3.3 –3.4 –3.4 –3.3 –3.3 –3.2 –3.3 –3.7 –3.4 –3.3 –3.2 –3.2 –3.3 –3.1 –3.4 –3.3 –3.3 –3.3 –3.3 –3.5 –3.2 –3.4 –3.5 –3.4 
log {CaCO3} –6.8 –6.4 –6.6 –6.6 –6.6 –6.6 –6.3 –6.5 –7.1 –6.6 –6.3 –6.0 –6.2 –6.2 –5.9 –6.4 –6.6 –6.4 –6.4 –6.2 –6.7 –6.1 –6.4 –6.5 –6.4 
log {CaHCO3

+} –4.9 –4.9 –4.9 –4.9 –4.9 –4.9 –4.7 –4.8 –5.5 –4.9 –4.8 –4.6 –4.7 –4.8 –4.6 –5.0 –4.8 –4.9 –4.8 –4.8 –5.1 –4.6 –4.9 –5.1 –5.0 
log {CaHSO4

–} –10.9  –11.3 –11.1 –10.8 –11.0  –10.7  –11.9  –11.0  –11.8  –11.6 –11.4 –11.3   –12.0 –12.2  –12.1 –11.3 
log {CaOH+} –9.8 –9.4 –9.6 –9.7 –9.6 –9.6 –9.3 –9.6 –9.8 –9.7 –9.4 –9.1 –9.4 –9.3 –9.0 –9.4 –9.7 –9.5 –9.5 –9.3 –9.6 –9.3 –9.5 –9.5 –9.5 
log {CaSO4} –5.3  –5.6 –5.5 –5.0 –5.3  –5.0  –6.2  –4.9  –5.8  –5.6 –5.8 –5.5   –6.1 –6.3  –6.1 –5.4 
log {Cl–} –4.3 –3.7 –4.3 –4.3 –3.5 –3.7 –4.1 –4.3 –4.0 –4.3 –4.1 –3.3 –4.0 –4.1 –3.9 –4.1 –4.1 –4.6 –3.9 –4.0 –4.1 –4.1 –4.3 –4.1 –4.0 
log {CO3

2–} –6.7 –6.4 –6.4 –6.5 –6.5 –6.6 –6.3 –6.5 –6.7 –6.5 –6.3 –6.1 –6.2 –6.2 –6.0 –6.2 –6.5 –6.3 –6.3 –6.1 –6.4 –6.2 –6.3 –6.3 –6.3 
log {FeOH3} –11.7 –10.5 –10.7 –10.5 –10.6 –10.2 –10.4 –9.3 –11.0 –11.3 –10.7 –10.9 –10.9 –10.5 –11.1 –10.3 –12.3 –11.1 –11.1 –11.3 –10.9 –11.0 –11.1 –10.8 –10.9 
log {Fe2+} –4.0 –3.9 –3.9 –3.9 –4.0 –3.7 –3.6 –3.8 –4.2 –3.8 –3.9 –4.0 –3.7 –3.7 –4.8 –3.9 –3.9 –3.9 –4.0 –3.8 –3.6 –3.8 –3.7 –3.7 –3.6 
log {Fe3+} –18.3 –18.2 –17.8 –17.6 –17.8 –17.3 –17.8 –16.4 –18.5 –18.3 –18.5 –19.1 –18.4 –18.2 –19.4 –18.3 –19.2 –18.5 –18.6 –18.9 –18.4 –18.6 –18.6 –18.5 –18.6 
log {FeCl+} –8.2 –7.5 –8.0 –8.1 –7.3 –7.2 –7.6 –7.9 –8.0 –8.0 –7.8 –7.2 –7.5 –7.7 –8.6 –7.9 –7.9 –8.3 –7.8 –7.6 –7.6 –7.8 –7.8 –7.7 –7.4 
log {FeCO3} –6.3 –5.9 –6.0 –6.0 –6.1 –5.9 –5.5 –5.8 –6.5 –6.0 –5.8 –5.7 –5.5 –5.6 –6.4 –5.8 –6.0 –5.8 –5.9 –5.6 –5.7 –5.6 –5.6 –5.7 –5.5 
log {FeHCO3

+} –4.7 –4.7 –4.6 –4.6 –4.7 –4.4 –4.2 –4.4 –5.2 –4.5 –4.5 –4.6 –4.2 –4.3 –5.4 –4.7 –4.6 –4.5 –4.6 –4.3 –4.4 –4.3 –4.3 –4.5 –4.3 
log {FeHSO4

+} –11.5  –11.8 –11.7 –11.5 –11.4  –11.2  –12.3  –11.8  –12.2  –12.2 –12.0 –11.8   –12.1 –12.8  –12.3 –11.5 
log {FeOH+} –7.1 –6.6 –6.8 –6.8 –6.8 –6.6 –6.4 –6.7 –7.0 –6.8 –6.6 –6.6 –6.5 –6.4 –7.3 –6.5 –6.9 –6.7 –6.8 –6.6 –6.4 –6.6 –6.5 –6.4 –6.3 
log {FeSO4} –6.0  –6.1 –6.0 –5.8 –5.7  –5.5  –6.7  –5.8  –6.3  –6.2 –6.4 –6.0   –6.3 –7.0  –6.4 –5.6 
log {H+} –6.3 –6.7 –6.5 –6.5 –6.5 –6.5 –6.7 –6.5 –6.6 –6.5 –6.7 –6.8 –6.6 –6.7 –6.9 –6.8 –6.5 –6.6 –6.7 –6.7 –6.6 –6.7 –6.6 –6.7 –6.7 
log {H3SiO4

–} –6.9 –6.5 –6.6 –6.7 –6.7 –6.8 –6.5 –6.7 –6.6 –6.7 –6.4 –6.4 –6.6 –6.5 –6.3 –6.5 –6.8 –6.6 –6.6 –6.5 –6.6 –6.7 –6.7 –6.5 –6.6 
log {H4SiO4} –3.4 –3.4 –3.4 –3.4 –3.5 –3.5 –3.3 –3.4 3.4 –3.3 –3.3 –3.5 –3.5 –3.4 –3.5 –3.5 –3.4 –3.4 –3.4 –3.4 –3.5 –3.5 –3.5 –3.5 –3.5 
log {HCO3

–} –2.7 –2.7 –2.7 –2.7 –2.8 –2.8 –2.6 –2.7 –3.0 –2.6 –2.7 –2.6 –2.6 –2.6 –2.6 –2.7 –2.6 –2.6 –2.6 –2.6 –2.8 –2.5 –2.6 –2.7 –2.6 
log {K+} –4.4 –4.6 –4.4 –4.4 –4.4 –4.6 –4.4 –4.4 –4.6 –4.3 –4.7 –4.4 –4.5 –4.5 –4.5 –4.4 –4.5 –4.6 –4.6 –5.2 –5.1 –5.2 –5.2 –5.1 –4.3 
log {KSO4

–} –7.8  –8.0 –7.9 –7.6 –8.0  –7.6  –8.6  –7.6  –8.5  –8.0 –8.4 –8.2   –9.2 –9.8  –9.2 –7.7 
log {Mg2+} –3.7 –3.7 –3.8 –3.8 –3.8 –3.6 –3.7 –3.7 –3.8 –3.8 –3.6 –3.5 –3.6 –3.8 –4.1 –3.8 –3.6 –3.6 –3.6 –3.8 –3.7 –3.6 –3.7 –3.7 –3.7 
log {MgCO3} –7.4 –7.0 –7.2 –7.3 –7.4 –7.2 –7.0 –7.1 –7.4 –7.3 –6.9 –6.5 –6.8 –7.0 –7.1 –7.1 –7.1 –7.0 –6.9 –6.9 –7.2 –6.8 –7.0 –7.0 –6.9 
log {MgHCO3

+} –5.4 –5.3 –5.4 –5.4 –5.4 –5.3 –5.3 –5.3 –5.7 –5.3 –5.2 –5.0 –5.0 –5.4 –5.6 –5.5 –5.2 –5.2 –5.1 –5.3 –5.4 –5.1 –5.2 –5.3 –5.3 
log {MgOH+} –8.7 –8.3 –8.6 –8.6 –8.5 –8.4 –8.5 –8.5 –8.5 –8.6 –8.2 –7.9 –8.2 –8.4 –8.5 –8.4 –8.5 –8.4 –8.3 –8.5 –8.4 –8.3 –8.4 –8.3 –8.3 
log {MgSO4} –5.6  –5.9 –5.8 –5.4 –5.5  –5.3  –6.5  –5.1  –6.3  –6.0 –6.0 –5.7   –6.3 –6.7  –6.2 –5.6 
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ตารางที่ 6. (ตอ) 
 

Well No. 
Parameters 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 

log {Mn2+} –5.3 –5.3 –5.4 –5.4 –5.0 –5.2 –5.2 –5.3 –5.4 –6.0 –6.2 –5.9 –6.0 –6.2 –7.0 –5.7 –5.3 –5.1 –5.9 –5.3 –5.1 –5.2 –5.4 –5.5 –5.3 
log {MnCl+} –8.9 –8.4 –9.1 –9.0 –7.9 –8.2 –8.6 –8.9 –8.8 –9.6 –9.7 –8.6 –9.3 –9.7 –10.2 –9.2 –8.8 –9.1 –9.2 –8.7 –8.6 –8.7 –9.0 –9.0 –8.6 
log {MnHCO3

+} –6.0 –6.1 –6.1 –6.1 –5.8 –6.0 –5.8 –6.0 –6.4 –6.7 –7.0 –6.6 –6.6 –6.9 –7.6 –6.4 –6.0 –5.8 –6.6 –5.9 –5.9 –5.8 –6.0 –6.3 –6.0 
log {MnOH+} –9.4 –9.1 –9.3 –9.4 –9.0 –9.2 –9.0 –9.3 –9.2 –10.0 –10.0 –9.6 –9.8 –10.0 –10.5 –9.3 –9.3 –9.0 –9.8 –9.2 –8.9 –9.1 –9.2 –9.3 –9.1 
log {Na+} –3.1 –3.5 –3.0 –3.0 –3.2 –3.6 –3.2 –3.1 –3.7 –3.0 –3.2 –3.4 –3.1 –3.0 –3.1 –3.3 –3.2 –3.1 –3.1 –2.9 –3.2 –3.0 –3.1 –3.1 –2.9 
log {NaHCO3} –6.0 –6.5 –5.9 –5.9 –6.2 –6.6 –6.1 –6.0 –7.0 –5.9 –6.2 –6.3 –5.9 –5.9 –6.0 –6.2 –6.1 –6.0 –6.0 –5.7 –6.2 –5.7 –5.9 –6.1 –5.8 
log {NaSO4

–} –6.6  –6.8 –6.6 –6.5 –7.2  –6.4  –7.5  –6.8  –7.2  –7.1 –7.3 –6.8   –7.4 –7.7  –7.3 –6.5 
log {NH3} –7.1 –6.7 –6.9 –6.8 –7.3 –7.1 –6.7 –6.9 –6.5 –6.8 –6.8 –5.9 –6.5 –6.7 –6.8 –6.8 –7.0 –6.7 –6.9 –6.3 –6.9 –6.9 –6.8 –6.7 –6.7 
log {NH4

+} –4.3 –4.2 –4.3 –4.2 –4.7 –4.4 –4.2 –4.2 –4.0 –4.1 –4.4 –3.6 –4.0 –4.3 –4.5 –4.5 –4.3 –4.1 –4.3 –3.8 –4.4 –4.3 –4.3 –4.2 –4.2 
log {NH4SO4

–} –7.4  –7.7 –7.4 –7.6 –7.6  –7.2  –8.1  –6.5  –8.0  –7.9 –7.9 –7.4   –8.2 –8.7  –8.1 –7.4 
log {OH–} –7.6 –7.2 –7.4 –7.4 –7.4 –7.4 –7.3 –7.4 –7.3 –7.5 –7.2 –7.0 –7.3 –7.2 –7.0 –7.1 –7.5 –7.3 –7.3 –7.3 –7.3 –7.3 –7.3 –7.2 –7.2 
log {SO4

2–} –4.3  –4.5 –4.4 –4.1 –4.3  –4.0  –5.2  –4.1  –4.9  –4.5 –4.8 –4.4   –5.0 –5.5  –5.0 –4.3 
SI Anhydrite –3.3  –3.5 –3.4 –3.0 –3.2  –2.9  –4.1  –2.9  –3.8  –3.5 –3.7 –3.4   –4.1 –4.3  –4.1 –3.3 
SI Aragonite –1.7 –1.3 –1.5 –1.5 –1.5 –1.5 –1.2 –1.4 –1.9 –1.5 –1.2 –0.9 –1.1 –1.1 –0.8 –1.3 –1.5 –1.3 –1.3 –1.1 –1.5 –1.0 –1.3 –1.4 –1.3 
SI Calcite –1.5 –1.2 –1.3 –1.4 –1.3 –1.3 –1.0 –1.2 –1.8 –1.3 –1.0 –0.7 –1.0 –1.0 –0.6 –1.1 –1.3 –1.2 –1.1 –1.0 –1.4 –0.8 –1.2 –1.3 –1.2 
SI Chalcedony 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.2 0.1 0.1 0.2 0.2 0.0 0.1 0.1 0.1 0.0 0.1 0.1 0.1 0.2 0.0 0.0 0.0 0.1 0.0 
SI Dolomite –3.3 –2.5 –2.9 –3.0 –3.0 –2.9 –2.4 –2.7 –3.6 –2.9 –2.3 –1.6 –2.1 –2.4 –2.0 –2.5 –2.8 –2.5 –2.4 –2.3 –2.9 –2.0 –2.5 –2.6 –2.5 
SI FeOH3 (a) –4.2 –3.1 –3.2 –3.1 –3.1 –2.7 –2.8 –1.8 –3.5 –3.9 –3.3 –3.5 –3.4 –3.0 –3.6 –2.8 –4.7 –3.5 –3.6 –3.6 –3.4 –3.5 –3.6 3.2 –3.4 
SI Goethite 1.8 3.0 2.8 2.9 2.9 3.3 3.2 4.2 2.5 2.2 2.7 2.5 2.6 3.0 2.4 3.2 1.2 2.5 2.4 2.3 2.6 2.5 2.4 2.7 2.6 
SI Gypsum –3.0  –3.3 –3.2 –2.8 –3.0  –2.7  –3.9  –2.6  –3.6  –3.3 –3.5 –3.2   –3.9 –4.1  –3.9 –3.1 
SI Halite –8.9 –8.8 –8.9 –8.8 –8.3 –8.8 –8.9 –8.9 –9.3 –8.9 –8.9 –8.3 –8.6 –8.7 –8.6 –9.0 –8.9 –9.3 –8.6 –8.4 –8.9 –8.7 –8.9 –8.8 –8.4 
SI Hematite 5.6 7.9 7.7 7.9 7.9 8.6 8.4 10.4 7.1 6.3 7.5 7.1 7.2 8.0 6.9 8.5 4.5 6.9 6.9 6.6 7.3 6.9 6.9 7.5 7.2 
SI NH3 (g) –8.8 –8.4 –8.6 –8.5 –9.0 –8.8 –8.5 –8.6 –8.2 –8.5 –8.5 7.5 –8.2 –8.4 –8.5 8.5 –8.7 –8.4 –8.6 –8.1 –8.6 –8.6 –8.5 –8.4 –8.4 
SI Pyrite –10.6  –18.5 –21.1 –19.7 –21.3  –35.1  –11.2  –6.9  –14.0  –17.3 0.8 –10.5   –9.6 –10.8  –10.4 –6.2 
SI Quartz 0.5 0.5 0.6 0.6 0.5 0.5 0.6 0.5 0.5 0.6 0.6 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.6 0.6 0.5 0.4 0.4 0.5 0.5 
SI Rhodochrosite –0.8 –0.5 –0.7 –0.7 –0.4 –0.6 –0.3 –0.6 –0.9 –1.3 –1.4 –0.9 –1.0 –1.3 –1.8 –0.7 –0.6 –0.3 –1.0 –0.3 –0.4 –0.3 –0.5 –0.7 –0.4 
SI Siderite 0.2 0.6 0.6 0.5 0.4 0.7 1.0 0.7 0.1 0.6 0.8 0.8 1.0 1.0 0.1 0.8 0.5 0.7 0.6 1.0 0.8 0.9 0.9 0.9 1.0 
SI SiO2 (a) –0.7 –0.7 –0.7 –0.7 –0.8 –0.8 –0.6 –0.8 –0.8 –0.7 –0.6 –0.8 –0.8 –0.7 –0.8 –0.8 –0.8 –0.7 –0.7 –0.7 –0.8 –0.8 –0.8 –0.8 –0.8 
SI Talc –7.9 –5.4 –6.8 –7.1 –7.0 –6.7 –5.8 –6.8 –6.3 –7.0 –4.9 –4.3 –5.8 –5.8 –5.7 –5.7 –7.0 –6.1 –5.7 –5.9 –6.4 –6.2 –6.2 –5.7 –5.9 
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4.8  สภาวะรีดอกซในชั้นน้ํา 

 นํ้าแมนํ้ามีออกซิเจนมาก ตัวรับอิเล็กตรอน (O2, NO3
– และ SO4

2–) มีบทบาทมากกวาตัว
ใหอิเล็กตรอน (Massmann et al., 2004) นํ้าแมนํ้าที่ไหลเขามาเติมชั้นนํ้าจึงเปนสารอาหารที่
สําคัญของระบบนิเวศนํ้าบาดาล 
 รูปที่ 16 แสดงเหล็กปริมาณสูงในพ้ืนที่ตอนกลาง เปนไปไดวาการขาดน้ําที่มีออกซิเจนใน
พ้ืนที่ตอนกลางนี้ทําใหเกิดเหล็กที่มีคาสูงผิดปกติ การไหลซิกแซกและการไหลเขามาของน้ําแมนํ้า
ที่นอยทําใหพ้ืนที่ตอนกลางขาดการเจือจางและออกซิเดชั่นโดยน้ําใหมจากแมนํ้า ซ่ึงมีผลตอ
ปฏิกิริยารีดอกซและสปชีสรีดอกซที่ปรากฏโดยเฉพาะอยางยิ่งเหล็ก ดวยเหตุน้ีพ้ืนที่ตอนกลางจึงมี 
Fe2+ ละลายน้ําอยูมาก 
 Fe2+ เปนตัวชี้วัดที่ดีกวา O2 เม่ือตองการแสดงการปรากฏของสปชีสรีดอกซ O2 จากน้ํา
แมนํ้าออกซิไดซ Fe2+ อยางรวดเร็วจนกระทั่งไมสามารถตรวจวัด O2 ได เชน บอ 12 และ 16 แต
อยางไรก็ตาม Fe2+ ในพ้ืนที่ใกลตลิ่งมีความเขมขนปานกลาง 
 กระบวนการรีดอกซในพ้ืนที่ศึกษาเกิดขึ้นเปนระยะทางนอยกวา 100 เมตรจากแมนํ้าทั้ง
สองสายในขณะที่ Massmann et al. (2004) พบวาพ้ืนที่ที่เกิดลําดับรีดอกซยาวถึง 3 กิโลเมตร
จากแมนํ้า หรือหลายสิบกิโลเมตรโดย Lovley and Goodwin (1988) ความแตกตางในระยะทาง
ระหวางแมนํ้าสองสายอาจใชอธิบายความแตกตางน้ีได ในพ้ืนที่ศึกษานี้ แมนํ้านานและยมอยูหาง
กัน 6–7 กิโลเมตร จึงทําใหนํ้าบาดาลมีพลวัติสูง การขึ้นลงของระดับนํ้าแมนํ้าทําใหเกิดการไหล
รูปแบบซิกแซกจึงนาสนใจวาการไหลเชนน้ีจะทําใหเกิดการเปลี่ยนแปลงทางอุทกธรณีเคมีอยางไร 
 รูปแบบวิวัฒนาการของเหล็กสูงในพ้ืนที่ตอนกลางไมปรากฏในงานวิจัยน้ี ตามทิศทางการ
ไหลระดับภูมิภาค คาที่สูงผิดปกติยังคงที่ในการตรวจวัดทั้งในฤดูฝนและฤดูแลง แมวาการคนพบ
คร้ังน้ีอาจสนับสนุนทฤษฎีการเกิดเขตอุทกเคมีเปนหยอม ๆ (Back and Barnes, 1965; 
Langmuir, 1969, 1997; Chapelle and Lovley, 1992) แตคาเหล็กที่สูงกวาปกติน้ีไมไดเกิดขึ้น
จากวิวัมนาการทางเคมีตามเสนทางการไหลของน้ําบาดาล ความเขาใจที่มากขึ้นของแรในชั้นนํ้า 
การจําลองแบบสปชีเอช่ัน และการตรวจวัดคุณภาพน้ําบาดาลที่ถี่ขึ้นจะชวยไขปริศนานี้ 
 คาเหล็กที่สูงกวาผิดปกติเกิดขึ้นในพ้ืนที่ตอนกลาง ซ่ึงเปนผลมาจากการขาดน้ําที่มี
ออกซิเจนสูง Fe2+ ถูกออกซิไดซในทันทีที่พบกับ O2 ในบริเวณริมตลิ่ง สภาวะไรออกซิเจนจึงโด
เดนในพ้ืนที่ตอนกลางซึ่งที่น่ี O2 ถูกใชไปทั้งหมด เหตุผลที่ Fe2+ มีความเขมขนปานกลางใน
บริเวณริมตลิ่งและการเกิดออกซิเดชั่นอยางรวดเร็วยังไมทราบแนชัด คาเหล็กที่สูงผิดปกติ
คอนขางคงที่ตามระยะทางและเวลา หมายความวาคาที่ผิดปกติน้ีเกิดขึ้นจากการพัฒนาตัวเองนาน
หลายป และแนวการวางตัวก็ขนานไปกับแมนํ้า 
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รูปท่ี 16. สปชีสรีดอกซและ Eh ของนํ้าบาดาลในเดือนเมษายน พ.ศ. 2551  
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 คาความเขมขนของ Fe2+ ในนํ้าบาดาลเกิดขึ้นจากการละลายและปฏิกิริยารีดอกซของแร
เหล็กในชั้นนํ้า แรน้ีไดแก hematite pyrite siderite biotite amphibole และ pyroxene วัสดุชั้นนํ้า
ประกอบดวย quartz รอยละ 95 ซ่ึงไมสงผลตอการเกิด Fe2+ จาก Appelo and Postma (1993) 
แหลงที่มาที่สําคัญของ Fe2+ ในนํ้าบาดาลไดแก (1) การละลายแบบออกซิไดซของ pyrite (2) การ
ละลายของ siderite (3) การละลายของ amphibole และ pyroxene และ (4) การละลายแบบรีดิวซ
ของ hematite และ goethite ที่เคลือบบนผิวของเม็ดตะกอนชั้นนํ้า จากคาความเขมขนของ 
bicarbonate แร siderite มีความสําคัญดวยเชนกัน นอกจากนี้จุลินทรียยังมีบทบาทสําคัญในการ
ปลอย Fe2+ ในนํ้าบาดาล (Chapelle and Lovley, 1992)  
 Fe2+ ที่ละลายมีความเสถียรในนํ้าบาดาลที่ไมมีออกซิเจนแต Fe(OH)3 เสถียรในนํ้าแมนํ้า 
Fe(OH)3 เปนเหล็กในนํ้าธรรมชาติที่มี O2 ในระดับที่ตรวจวัดได (Kehew, 2001) ดังแสดงใน
แผนภูมิ pH–Eh ของระบบ Fe–O2–H2O แมวาชั้นนํ้าจะอยูตื้น แตสภาวะไรออกซิเจนก็มีอิทธิพล
มากในการทําให Fe2+ มีความเขมขนสูง นํ้าเติมแนวด่ิงจากน้ําฝนในฤดูฝนมีผลเล็กนอยตอสภาวะ
รีดอกซในนํ้าบาดาลดังจะเห็นไดจากการขยับขึ้นของคา Eh ในทางตรงกันขามสภาวะรีดอกซของ
แมนํ้าคอนขางเปนเน้ือเดียวโดยมี O2 ลดลงในฤดูฝน แมวา Eh จะตรวจวัดไดจากภาคสนามแตก็
ควรใชประกอบการพิจารณาเรื่องเคมีของน้ําอยางระมัดระวัง (Appelo and Postma, 1993) 
 Fe2+ แปรผันตรงกับ total mobile Fe ความสัมพันธเชิงเสนเชนน้ีเกิดจากการกรอง
ตัวอยางนํ้า Fe2+ ที่ละลายมีปริมาณรอยละ 89.3 ของ total mobile Fe จาก Puls and Bacelona 
(1989) การกรองน้ําบาดาลโดยใชกระดาษกรองขนาด 0.45 μm จะไมทําใหไดขอมูลที่ถูกตอง
เก่ียวกับการเคลื่อนที่ของเหล็ก ถั้ตถุประสงคของการสํารวจคือเพ่ือประเมิน total mobile Fe ซ่ึง
รวมถึง Fe2+ และ suspended Fe colloids (เสนผานศูนยกลาง <10 μm) ในนํ้าบาดาล คาที่ไดจะ
ต่ํากวาความเปนจริงเพราะวามันไมรวม Fe colloids ในทางตรงกันขามถาวัตถุประสงคของการ
สํารวจคือ dissolved Fe2+ การใชกระดาษกรองขนาด 0.45 μm จะทําใหไดคา Fe2+ สูงกวาความ
เปนจริงเพราะวา Fe colloids ที่เล็กกวา 0.45 μm สามารถผานกระดาษกรองไปได 
 ถา Fe colloids ถูกกรอง Fe3+ จะเปนตัวแทนของจํานวน suspended species ทั้งหมด 
เชน Fe oxyhydroxides หรือ Fe organic complexes ปริมาณ Fe3+ ที่แทจริงในนํ้าบาดาลยังคง
เปนปริศนา Fe3+ ไดมาจากวิธี (1) ลบ dissolved Fe2+ ออกจาก total mobile Fe (2) คํานวณ 
Fe3+ โดยใชทฤษฎีจาก Freeze and Cherry (1979) กลาวคือ log [Fe3+] = 0.32–3pH วิธีอยาง
หลังน้ีใหคา Fe3+ นอยเสียจน total mobile Fe เปน dissolved Fe2+ แทบทั้งหมดซึ่งก็เปนขอ
สมมุติสามัญทางอุทกธรณีวิทยา ในทางตรงกันขาม Fe3+ มีคาประมาณรอยละ 11.7 ของ total Fe 
สาเหตุความแตกตางระหวางคาที่วัดไดและคาจากทฤษฎียังคงไมกระจางชัด  
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4.9  ลําดับรีดอกซของการกรองริมตลิ่งเขาสูชั้นน้าํ  

 การกรองริมตลิ่งทําใหเกิดลําดับรีดอกซนับจากตลิ่งเขาไปในชั้นนํ้าดังน้ี 
 1. เขตรีดักชั่นของออกซิเจน–ไนเตรต (Oxygen–nitrate reduction zone) คา DO 
ในนํ้าบาดาลที่มีคาต่ําเพราะวาจุลินทรียใชออกซิเจนและเกิด pyrite oxidation โดย O2 เขตรีดักชั่น
ของออกซิเจน–ไนเตรตแสดงวา O2 และ NO3

– ถูกรีดิวซในระยะ 2–3 เมตรหรือนอยกวาน้ันจาก
ตลิ่ง ในการศึกษานี้ความเขมขนของ O2 และ NO3

– ต่ํากวา detection limit ทุกบอ หลักฐานนี้บงชี้
วาชั้นนํ้าไมมีออกซิเจนแมแตในบริเวณรอยตอระหวางนํ้าบาดาลและน้ําผิวดิน pH ก็ยังลดลงดวย
จากน้ําแมนํ้า 7.2 ไปเปนนํ้าบาดาล 6.8 ผลการวิจัยในประเด็นน้ีสอดคลองกับ Massmann et al. 
(2004) ซ่ึงสงสัยวารีดักชั่นของ O2 และ NO3

– เกิดขึ้นใน organic matter–rich riverbed ในเวลา
นอยกวา 1 วัน การยอยสลายของสารอินทรียเกิดขึ้นภายในระยะทาง 2–3 เมตรหลังจากที่นํ้า
แมนํ้าแทรกเขาไปในชั้นนํ้า (Jacobs et al., 1988; Bourg and Bertin, 1993; von Gunten and 
Zobrist, 1993; Doussan et al., 1997; Massmann et al., 2004) 
 เปนที่นาสงสัยวา O2 reduction เกิดจาก oxidizing Fe2+ ในนํ้าบาดาล แตแผนภูมิ pH–Eh 
ของระบบ Fe–O2–H2O บงช้ีวา Fe2+ มีเสถียรภาพแมวาจะอยูใกลกับรอยตอระหวางนํ้าบาดาลและ
นํ้าผิวดิน ดังน้ันการแขงขันระหวาง O2 reduction โดยกิจกรรมของจุลินทรียและ O2 reduction 
โดย Fe2+ oxidation ยังไมทราบแนชัด มีการศึกษา pyrite oxidation โดย O2 และ Fe2+ วาเปน
เหตุให pH ของนํ้าลดต่ําลง (Lowson, 1982; Nordstrom, 1982; Morses et al., 1987; Appelo et 
al., 1998)  
 NO3

– ที่มีคาต่ําในน้ําบาดาลเกิดขึ้นจาก pyrite oxidation โดย NO3
– (Kölle et al., 1983; 

Strebel and Böttcher, 1985; van Beek et al., 1987; Richter et al., 1990; Postma et al., 
1991; Aschenbrenner et al., 1992; Engesgaard and Kipp, 1992) 
 2. เขตรีดักชั่นของเหล็ก/แมงกานีส (Fe–/Mn–oxyhydroxide reduction zone) คา 
pH และ HCO3

– มีคาคอนขางคงที่แมวา reduction ไดใช H+ ไป ทรายชั้นนํ้าประกอบดวย quartz 
ประมาณรอยละ 95 ขอสังเกตนี้ตรงกับ Massmann et al. (2004) ซ่ึงพบวา Mn– hydroxide 
reduction และ Fe–hydroxide reduction โดดเดนใน Zone II หรือประมาณ 150 เมตรจากรอยตอ
ระหวางนํ้าบาดาลและน้ําผิวดิน 
 3. เขตการกําจัดแมงกานีส (Mn removal zone) Zone III ของ Mn(II)–removal หรือ
ประมาณ 600–700 เมตรจากแมนํ้าเกิดขึ้นจาก cation exchange, sorption และ precipitation 
เปน rhodochrosite (MnCO3) (Li et al., 1969; Suess, 1978; Thompson et al., 1986; Lovley 
and Phillips, 1988a; Jakobsen and Postma, 1989; Matsunaga et al., 1992; Gingele and 
Kasten, 1994; Hencke and Schulz, 1997) 
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 4. เขตรีดักชั่นของซัลเฟต (Sulfate reduction zone) ที่ระยะทาง 3 กิโลเมตรจากแมนํ้า
เกิด sulfate reduction มาก Pyrite oxidation เปนแหลงที่มาสําคัญของ SO4

2– Pyrite พบมาก
ที่ดินเหนียวที่มีสารอินทรียสูง (Berner, 1981b; Postma, 1982; Hartog et al., 2002) 
 5. เขตเหล็กและแมงกานีสสูง (High Fe/Mn zone) เขตน้ีมีความเขมขนของ Fe2+ และ 
Mn2+ สูง Massmann et al. (2004) เสนอวา Fe2+ ที่มีมากเกิดขึ้นจากปฏิกิริยารีดอกซที่
ตอเน่ืองกันหลายครั้งตามเสนทางเดินของนํ้า ในทางตรงกันขามการวิจัยน้ีบงช้ีวาเกิดขึ้นจากพลวัติ
การไหลของน้ําบาดาล 
 NO3

– เปนตัวรับอิเล็กตรอนในการเกิด pyrite oxidation (Kofod et al., 1998) NO3
– มีคา

นอยในนํ้าบาดาลแมวาจะมีการใชปุยยูเรียปริมาณมหาศาลในการทํานา ยังไมมีคําอธบายที่ดีเร่ือง
น้ี แตคาดวา NO3

– ถูกใชโดยพืชและถูกรีดิวซโดย pyrite oxidation ในดินนาและชนดินเหนียว  
 ลําดับรีดอกซอาจเปลี่ยนแปลงจากการใชออกซิเจนไปเปน sulfate reduction ภายใน
ระยะทาง 2–3 หรือหลายสิบกิโลเมตร (Lovley and Goodwin, 1988; Massmann et al., 2004) 
หรือในหลักสิบเมตร (Schüring et al., 2000) ปจจัยควบคุมคือ จํานวนของคารบอนอินทรียและส
ปชีสรีดอกซในตะกอน การเกิดและสวนประกอบของสารอินทรียมีผลตอลําดับรีดอกซ 
 การไหลของน้ําบาดาลเปนระยะทางไกล ๆ และแชขังนาน ๆ ทําใหเกิดการเปลี่ยนแปลง
ทางเคมีของนํ้าบาดาลได การเปลี่ยนแปลงอยางเปนระบบดังกลาวเรียกวา วิวัฒนาการทางเคมี 
(chemical evolution) วิวัฒนาการเกิดขึ้นไดก็ตอเม่ือนํ้าบาดาลมีระยะทางในการไหลยาวและ
ตอเน่ือง เชน การไหลของน้ําบาดาลระดับปานกลางและภูมิภาค การไหลในระยะยาวทําใหนํ้า
บาดาลไดสัมผัสกับแรไดนาน เกิดปฏิกิริยาเคมีไดมาก และมีแนวโนมเขาสูสมดุลเคมี ดังน้ันลําดับรี
ดอกซที่พบในศึกษานี้ยังไมใชวิวัฒนาการทางเคมี 
 Chebotarev (1955) พบการเปลี่ยนแปลงวานํ้าบาดาลในบริเวณตนนํ้าจะจืด มีการเจือจาง
ของสสารสูง ไปเปนนํ้าบาดาลที่มีความเขมขนของสสารสูงในบริเวณทายน้ําซ่ึงนํ้าจะมีลักษณะ
ใกลเคียงกับนํ้าทะเล แสดงการเปลี่ยนแปลงน้ีโดยใชไอออนหลักลบ HCO3–SO4–Cl เรียกวา 
ลําดับของคีโบทาเรฟ (Chebotarev’s Sequence) โดยปกติตองมีระยะทางในการไหลไมนอยกวา 
100 กิโลเมตร การเปลี่ยนแปลงนี้เปนจริงก็ตอเม่ือมีแรที่มีซัลเฟตและคลอไรดในช้ันนํ้า ซ่ึงเปนแร
กลุมที่เกิดจากการระเหยของน้ําทะเล หากไมมีแรกลุมน้ีหรือไมมีนํ้าทะเลที่กักขังตั้งแตเกิดการ
สะสมตัวของตะกอนชั้นนํ้า ก็มีความเปนไปไดวาจะไมพบลําดับของคีโบทาเรฟที่สมบูรณ ใน
บริเวณที่ไมเกิดการไหลของน้ําบาดาล (พ้ืนที่แรเงา) มักพบวามีความเขมขนของของแข็งละลายน้ํา
ทั้งหมดสูงกวาปกติ เน่ืองจากน้ําบาดาลที่ไหลไดละลายสสารไปดวย แตไปสะสมมากจนทําใหมี
ความเขมขนสูงและแรอาจตกผลึกไดที่บริเวณนี้ การไหลระดับทองถิ่นมักมีลักษณะของไอออน
หลักเปนชนิดไบคารบอเนต เน่ืองจากการไหลมีระยะทางสั้นเกินไป นํ้าบาดาลยังไดรับอิทธิพลมา
จากน้ําฝนมาก จนสวนใหญเม่ือพบนํ้าบาดาลชนิดไบคารบอเนตเดน จะแปลความหมายวาเปน
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การไหลของน้ําบาดาลระดับทองถิ่น ในขณะที่เม่ือพบนํ้าบาดาลชนิดซัลเฟตและคลอไรดเดน จะ
แปลความหมายวาเปนการไหลของน้ําบาดาลระดับปานกลางและภูมิภาค 
 ไอออนหลักบวกเกิดวิวัฒนาการไดยาก มักไมพบลักษณะการเปลี่ยนแปลงที่เปนระบบ
หรือชัดเจน เน่ืองจากไอออนบวกในน้ําบาดาลมักเกิดปฏิกิริยาเคมีกับแรในช้ันนํ้า โดยเฉพาะแรดิน
เหนียวที่มีประจุลบ เชน การแลกเปลี่ยนไอออน การตกผลึก เปนตน วิวัฒนาการทางเคมีไม
จําเปนตองเกิดขึ้นเสมอไปทุกแหง การไหลระดับทองถิ่นและปานกลางไมแสดงวิวัฒนาการใด ๆ 
ลักษณะเดนทางเคมีของนํ้าบาดาลอาจเกิดขึ้นจากพลวัติการไหลของน้ําที่เปลี่ยนแปลงตามฤดูกาล 
ทําใหพ้ืนที่ตอนกลางถูกโดดเดี่ยวจากน้ําเติมแนวราบ และมีความเขมขนของสปชีสรีดอกซสูง
ผิดปกติ เชน เหล็ก 

4.10 การเกิดเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น 

 4.10.1 การละลายของแรเหล็ก 

  แหลงที่มาของสนิมเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้นที่ทําใหเมล็ดขาวลีบภายหลังการใช
เพ่ือการชลประทานนาขาวสวนใหญเกิดจากกระบวนการออกซิเดชันและรีดักชัน (รูปที่ 17) 
บริเวณเหนือช้ันนํ้าที่เปนสภาวะมีออกซิเจนจะเกิดออกซิเดชัน แตในชั้นนํ้าที่เปนสภาวะไมมี
ออกซิเจนจะเกิดรีดักชัน เม่ือเกิดรีดักชัน Fe3+ ในแรเหล็กจะถูกรีดิวซเปน Fe2+ ซ่ึงสามารถเสถียร
อยูในนํ้าบาดาลในสภาวะไมมีออกซิเจนจนกวาจะถูกออกซิไดซในกรณี (1) เคลื่อนที่ไปพรอมกับ
นํ้าบาดาลและสัมผัสกับตัวออกซิแดนทตาง ๆ (2) ผสมกับนํ้าที่มีออกซิเจนละลายนํ้าจากแหลงอ่ืน 
(3) ถูกแบคทีเรียนําไปใช (4) ไหลออกจากชั้นนํ้าสูแมนํ้า ทะเลสาบ พ้ืนที่ชุมนํ้า และทะเล จนได
สัมผัสกับออกซิเจนในอากาศ หรือ (5) กิจกรรมของมนุษย เชน การเจาะบอนํ้าบาดาลที่ทําให
อากาศผสม การเปาลางบอ หรือการเติมนํ้าเทียม 
  1. การผุพังทางเคมี (chemical weathering) เหล็กภายในแร (ตารางที่ 7) ที่ฝง
ตัวอยูภายในหินจะถูกออกซิไดซบางสวนที่บริเวณผิวหนาของแรในระหวางเกิดการผุพัง ปรากฏ
เปนสีนํ้าตาล เหลือง หรือแดง เหล็กสวนที่ผิวหนาน้ีถูกละลายออกมาเปน Fe2+ (Krauskopf and 
Bird, 1995) 
  2. ออกซิเดชันของแรไพไรตโดยออกซิเจน เปนปฏิกิริยาที่ทําใหเกิดกรดอยาง
แรงและเพ่ิมความเขมขนของ Fe2+ ในนํ้าบาดาลเปนอยางมาก สภาวะกรดยิ่งทําใหเหล็กและโลหะ
อ่ืน ๆ ละลายไดดีย่ิงขึ้น มีการศึกษาเรื่องน้ีมานานกวา 100 ป แตยังไมเขาใจอยางถองแท เช่ือวา
ออกซิเดชันน้ีเกิดขึ้น 2 ขั้นตอนกับโพลีซัลไฟด (S2

2–) และ Fe2+ ขั้นตอนแรกเกิดจากออกซิเดชัน
ของโพลีซัลไฟดไปเปนซัลเฟตโดยออกซิเจน (ปฏิกิริยาเคมี 2) (ตารางที่ 8) ขั้นตอนตอมา Fe2+ ที่ 
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รูปท่ี 17. กระบวนการเกิดเหล็กในนํ้าบาดาลระดับตื้น 
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เกิดขึ้นจะกลายเปน Fe3+ และตกผลึกเปนแรเกอไทตซ่ึงขึ้นอยูกับ pH (ปฏิกิริยาเคมี 3) เม่ือรวม
การเกิดปฏิกิริยาเคมี 2 และ 3 จะไดปฏิกิริยาเคมี 4 หรือบางครั้งเขียนเปนปฏิกิริยาเคมี 5 
ปฏิกิริยาเคมีเกิดไมสมดุล เพราะพลังงานที่ใหจากปฏิกิริยาเคมี 2 มากกวาปฏิกิริยาเคมี 3 
และอสมดุลของจํานวนตัวรับอิเล็กตรอน นํ้าบาดาลจึงมี Fe2+ มากขึ้น นํ้าบาดาลที่อ่ิมตัวดวย 
  ออกซิเจนจะมีความเขมขนของออกซิเจน 0.33 mmol/l เม่ือมาสัมผัสและ
ออกซิไดซแรไพไรต จะทําใหเกิด Fe2+ ความเขมขน 0.09 mmol/l เม่ือออกซิเจนลดลง Fe2+ จะ
เพ่ิมขึ้นตามความลึก (ปฏิกิริยาเคมี 2) โดยปฏิกิริยาเคมี 2–4 เกิดขึ้นอยางชา ๆ ที่ pH 4 อัตราการ
เกิดออกซิเดชันของ Fe2+ เพ่ิมขึ้นอยางรวดเร็วตาม pH ที่เพ่ิมขึ้น แตแรเกอไทตไมละลายน้ําจึงไม
มี Fe3+ ไปออกซิไดซแรไพไรตที่ pH ต่ํากวา 4.5 อัตราเกิดออกซิเดชันของ Fe2+ ชากวา
ออกซิเดชันของแรไพไรตโดย Fe3+ จึงไมพบ Fe3+ ในบริเวณที่เกิดออกซิเดชันของแรไพไรต ทั้งน้ี
แบคทีเรียยอยสลายเหล็ก เชน Thiobacillus ferrooxidans จะชวยเรงอัตราการเกิดออกซิเดชันของ 
Fe2+ ถึง 5 เทาตัว (Lowson, 1982; Nordstrom, 1982; Morses et al., 1987; Appelo and 
Postma, 1993) 
  3. ออกซิเดชันของแรไพไรตโดย Fe3+ เกิดขึ้นไดดีในสภาวะเปนกรด (ปฏิกิริยา
เคมี 6) (ตารางที่ 8) ทําใหอัตราการละลายของแรไพไรตโดย Fe3+ รวดเร็วกวาโดยออกซิเจน 10 
เทา แตเม่ือ Fe3+ หมดไป ปฏิกิริยาเคมีน้ีจะชาลงยกเวนมีการผลิต Fe3+ จากกระบวนการอื่น ๆ 
เชน ออกซิเดชันของ Fe2+ โดยออกซิเจน (ปฏิกิริยาเคมี 3) (Morses et al., 1987) 
  4. การละลายของแรซิเดอไรต (ปฏิกิริยาเคมี 26–27) (ตารางที่ 8) แรน้ีพบเปน
สวนประกอบทั่วไปในตะกอนชั้นนํ้า และนํ้าบาดาลในหลายพื้นที่มี Fe2+ อ่ิมตัวเม่ือเปรียบเทียบกับ
แรซิเดอไรต (Whittemore and Langmuir, 1975; Nesbitt, 1980; Margaritz and Luzier, 1985; 
Morin and Cherry, 1986) แตอยางไรก็ตาม แรน้ีไมคอยมีรายงานวาพบตกตะกอนโดยตรงจากชั้น
นํ้า และพบวาเสถียรกวาแรไพไรตเม่ือมีปริมาณซัลไฟดต่ํามากในน้ําบาดาล เชน กรณีเกิดซัลเฟตรี
ดักชันหรือในพ้ืนที่ชุมนํ้านํ้าจืด (Postma, 1982; Postma and Jakobsen, 1996) 
  5. การละลายของแรแมกนีไทต ฮีมาไทต และอิลมีไนต การละลายของเหล็ก
ออกจากแรเหลาน้ีมีความสําคัญ (ปฏิกิริยาเคมี 22–23) (ตารางที่ 8) แตสําคัญนอยกวาการละลาย
ออกจากกลุมแรไพรอกซีนและแอมฟโบล (Postma and Brockenhuus–Schack, 1987) (ปฏิกิริยา
เคมี 11) กลไกการเกิดรีดักชันของแรเหล็กออกไซด เชน แรฮีมาไทต เกิดขึ้นไดชามาก แตถามีไล
แกนอินทรีย เชน ออกซาเลต หรือรีดักแตนท เชน แอสคอเบต ฟนอล กรดแทนนิก และไซสทีน จะ
สามารถชวยเรงใหเกิดปฏิกิริยารีดักชันของเหล็กออกไซดไดรวดเร็วขึ้น (Banwart et al., 1989; 
Hering and Stumm, 1990) นอกจากนี้ แบคทีเรียหลายชนิดยังชวยเรงรีดักชันโดยการจับคู
รีดักชันของแรเกอไทตกับออกซิเดชันของสารอินทรีย (Lovley, 1987; Lovley and Phillips, 
1988a, 1988b; Lovley et al., 1990) 
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ตารางที่ 7. แรเหล็กท่ีเปนแหลงท่ีมาของเหล็กเฟอรัสในน้ําบาดาล 

 
กลุมแร ชื่อแร สูตรเคมี 

ออกไซด (oxide) ฮีมาไทต (hematite) Fe2O3 
 แมกนีไทต (magnetite) Fe3O4 
 อิลมิไนต (ilmenite) FeTiO3 
ไฮดรอกไซด (hydroxide) เฟอริไฮไดรต (ferrihydrite) Fe(OH)3 
 เหล็กออกซิไฮดรอกไซด  

(Fe–oxyhydroxides) 
Fe(OH)x 

 เกอไทต (goethite) FeOOH 
 ลิมอไนต (limonite) FeOOH.nH2O 
คารบอเนต (carbonate) ซิเดอไรต (siderite) FeCO3 
ซัลไฟด (sulfide) ไพไรต (pyrite) FeS2 
 คาลโคไพไรต (chalcopyrite) CuFeS2 
 อาซีโนไพไรต (arsenopyrite) FeAsS 
ซัลเฟต (sulfate) มีแลนเทอไรต (melanterite) FeSO4⋅7H2O 
 จาโรไซต (jarosite) KFe3(SO4)3⋅9H2O 
ซิลิเกต (silicate) ออไจต (augite) [Ca(Fe,Mg).7Al.3Si1.7]O6 
 ฮอรนเบลนด (hornblende) Ca2Na(Fe,Mg)4[Si6(Al,Fe,Ti)3O22](OH)2 
 โอลิวีน (olivine) (Fe,Mg)2SiO4 
 ไบโอไทต (biotite) 2K[Mg2Fe][AlSi3]O10(OH)2 
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ตารางที่ 8. ปฏิกิริยาเคมีเกี่ยวกับแรเหล็กในนํ้าบาดาล 

 
ท่ี ปฏิกิริยา ΔHr

0 (kcal/mol) log K 

1 Fe2+ ↔ Fe3+ + e– 9.68 –13.03 

2 FeS2 + 7/2 O2 + H2O → Fe2+ + 2SO4
2– + 2H+ – – 

3 Fe2+ + ¼ O2 + H+ → Fe3+ + 1/2H2O – – 

4 FeS2 + 15/4 O2 + 7/2 H2O → Fe(OH)3 + 2SO4
2– + 4H+ – – 

5 2FeS2 + 15/2 O2 + 5H2O → 2FeOOH + 4SO4
2– + 8H+ – – 

6 FeS2 + 14Fe3+ + 8H2O → 15Fe2+ + 2SO4
2– + 16H+ – – 

7 5FeS2 + 14NO3
– + 4H+ → 7N2 + 5Fe2+ + 10SO4

2– + 2H2O – – 

8 10Fe2+ + 2NO3
– + 14H2O → 10FeOOH + N2 + 18H+ – – 

9 2Fe2+ + ½ O2 + 3H2O → 2FeOOH + 4H+ – – 

10 2Fe2+ + 4HCO3
– + ½ O2 + 5H2O → 2Fe(OH)3 + 4H2CO3 – – 

11 Fe2O3 + H2O ↔ 2FeOOH – – 

12 4Fe2+ + O2 + 4H2O → 2Fe2O3 + 8H+ – – 

13 Fe2+ + H2O ↔ FeOH+ + H+ 13.2 –9.50 

14 Fe3+ + H2O ↔ FeOH2+ + H+ 10.4 –2.19 

15 Fe3+ + 2H2O ↔ Fe(OH)2
+ + 2H+ 17.1 –5.67 

16 Fe3+ + 3H2O ↔ Fe(OH)3
0 + 3H+ 24.8 –12.56 

17 Fe3+ + 4H2O ↔ Fe(OH)4
– + 4H+ 31.9 –21.60 

18 2Fe3+ + 2H2O ↔ Fe2(OH)2
4+ + 2H+ 13.5 –2.95 

19 3Fe3+ + 4H2O ↔ Fe3(OH)4
5+ + 4H+ 14.3 –6.30 

20 FeOOH + 3H+ ↔ Fe3+ + 2H2O – –1.00 

21 Fe(OH)3 + 3H+ ↔ Fe3+ + 3H2O – 3.00 to 5.00 

22 FeOOH + H2O ↔ Fe3+ + 3OH– – – 

23 ½ Fe2O3 + 3/2 H2O ↔ Fe3+ + 3OH– – – 

24 Fe2+ + HCO3
– ↔ FeHCO3

+ – 2.00 

25 Fe2+ + CO3
2– ↔ FeCO3

0 – 4.38 

26 FeCO3 (crystalline) ↔ Fe2+ + CO3
2– –2.48 –10.89 

27 FeCO3 (precipitated) ↔ Fe2+ + CO3
2– – –10.45 

28 Fe2+ + F– ↔ FeF+ – 1.00 
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ตารางที่ 8. (ตอ) 

 
ท่ี ปฏิกิริยา ΔHr

0 (kcal/mol) log K 

29 Fe3+ + F– ↔ FeF2+ 2.7 6.20 

30 Fe3+ + 2F– ↔ FeF2
+ 4.8 10.8 

31 Fe3+ + 3F– ↔ FeF3
0 5.4 14.0 

32 Fe2+ + Cl– ↔ FeCl+ – 0.14 

33 Fe3+ + Cl– ↔ FeCl2+ 5.6 1.48 

34 Fe3+ + 2Cl– ↔ FeCl2
+ – 2.13 

35 Fe3+ + 3Cl– ↔ FeCl3
0 – 1.13 

36 Fe2+ + SO4
2– ↔ FeSO4

0 3.23 2.25 

37 Fe2+ + HSO4
– ↔ FeHSO4

+ – 1.08 

38 Fe3+ + SO4
2– ↔ FeSO4

+ 3.91 4.04 

39 Fe3+ + 2SO4
2– ↔ Fe(SO4)2

– 4.60 5.38 

40 Fe3+ + HSO4
– ↔ FeHSO4

2+ – 2.48 

41 FeSO4⋅7H2O ↔ Fe2+ + SO4
2– + 7H2O 4.91 –2.21 

42 FeAsO4⋅2H2O + 3H+ ↔ H3AsO4 + Fe3+ + 2H2O – 0.40 

43 FeCr2O4 + 4H+ ↔ 2Cr(OH)2
+ + Fe2+ –24.86 –0.90 

44 CuFeS2 + 2H+ ↔ Cu2+ + Fe2+ + 2HS– 35.48 –35.27 
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  6. การละลายของกลุมแรเหล็กออกซิไฮดรอกไซด ไดแก แรเฟอริไฮไดรต 
เกอไทต และเลพิโดโครไซต ในช้ันนํ้ามีแรเกอไทตเคลือบอยูที่ผิวของตะกอนชั้นนํ้าที่เปนแร
ควอตซและเฟลสปาร แรน้ีจึงสามารถละลายออกมาสูนํ้าบาดาลได (ปฏิกิริยาเคมี 20 และ 1) 
(ตารางที่ 8) นอกจากนี้ปฏิกิริยาการเกิดแรเกอไทตอาจผันกลับไดในนํ้าที่มีสภาวะเปนกรด 
(ปฏิกิริยาเคมี 8–9) รีดักชันของแรกลุมน้ีเกิดขึ้นไดมากเม่ือนํ้ามีสารอินทรีย ไฮโดรเจนซัลไฟด และ
มีเทน (Appelo and Postma, 1993) 
  7. การละลายของแรกลุมซิลิเกต ไดแก แรไพรอกซีน แอมฟโบล โอลิวีน ไบโอ
ไทต และกลอโคไนต การละลายเกิดขึ้นอยางรวดเร็วในสภาวะไมมีออกซิเจนมากกวาสภาวะมี
ออกซิเจน อีกทั้งในสภาวะมีออกซิเจนน้ัน ปฏิกิริยาเคมีจะชาลงตามเวลา ที่ผิวของแรมีชั้นในเปน
แรเหล็กซิลิเกตและชั้นนอกเปนแรเกอไทต จนทําใหการละลายลดลงเปนการเกิดการแพรผานชั้น
เหลาน้ีแทน ความเขมขนของ Fe2+ มีคานอยประมาณ 10–13 μmol/l ดังน้ันไคเนติกสจึงมีบทบาท
สําคัญในการละลายของเหล็กออกจากกลุมแรไพรอกซีนและแอมฟโบล (Schott and Berner, 
1983; White and Yee, 1985; Postma and Brockenhuus–Schack, 1987; White, 1990; White 
and Brantley, 1995)  
  8. การละลายของแรดินเหนียว เชน สเม็กไทต ยังไมทราบกระบวนการหรือ
ปฏิกิริยาเคมีการเกิดที่แนชัด แตพบวาในชั้นทึบนํ้ามักมีการตกผลึกของดินดานเนื้อเหล็กออกไซด
ที่มีลักษณะคลายกับศิลาแลงกระจายตัวอยูทั่วไป 

 4.10.2 การเคล่ือนที่ของเหล็กละลายน้ํา 

  คอลลอยดของเหล็ก Fe2+ เคลื่อนที่ไปตามกระแสน้ําใตดินได ถานํ้ามีสภาวะรีดิวซ 
มี Eh ต่ํา และเปนกรดอยางออน (Baas–Becking et al., 1960; Back and Barnes, 1965; 
Berner, 1981; Barcelona et al., 1989; Barcelona and Holm, 1991) อีกทั้งไมรวมตัวกับไอออน
ลบ เชน คารบอเนต ซัลไฟด และซิลิเกต จนเกิดเปนสารประกอบสถานะของแข็งที่ไมละลายน้ํา 
การเพิ่มสภาพดางในสารละลายน้ําใตดินจะชวยทําใหเกิดการตกผลึกงายขึ้น ในระหวางที่ Fe2+ 
เคลื่อนที่ไปอาจจะเกิดปฏิกิริยาออกซิเดชันและการตกผลึกของแรฮีมาไทตและเกอไทต 
(Krauskopf and Bird, 1995) ทั้งเหล็กออกไซดและหรือเหล็กไฮดรอกไซด เม่ือเกิดการตกผลึก
มักจะเกิดเปนรูปซอล (sol) ซ่ึงเคลื่อนที่ไปกับนํ้าไดเปนระยะทางไกล ๆ ซอลจะถูกลอมรอบโดยอิ
เล็กโตรไลต เชน เหล็กตกผลึกเปนเหล็กออกไซดโดยการเกิดกลุมคอลลอยดในนํ้าทะเลระดับตื้น
ใกลชายฝง ตอมาจึงถูกรีดิวซเปน Fe2+ เม่ือสัมผัสกับสารอินทรียในหรือใกลกับตะกอนทองทะเล 
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 4.10.3 การตกผลึกของแรเหล็ก 

  1. ออกซิเดชัน ไดแก (1) ที่แรเหล็กในหินตนกําเนิดในระหวางที่เกิดการผุพัง (2) 
ในดินที่ผุพังมาจากหินดังกลาว (3) ในทางน้ํา ทะเลสาบ พ้ืนที่ชุมนํ้า และทะเล เม่ือนํ้าบาดาลไหล
ออกมาสูแหลงนํ้าพรอมกับเหล็ก เม่ือนํ้ามีออกซิเจนหมุนเวียนจะเกิดเปนกลุมออกไซด ถานํ้ามี
สภาวะรีดิวซเล็กนอยจะเกิดเปนซิลิเกตมีนํ้า ถาน้ํามี Eh ต่ํา และอุดมดวยกํามะถันจะเกิดเปน
ซัลไฟด เหล็กซัลไฟดที่พบในปจจุบันมักเปนแรไพไรต (Krauskopf and Bird, 1995) การตกผลึก
ของเหล็กออกซิไฮดรอกไซดควบคุมการละลายของ Fe2+ (Murray, 1979) เม่ือเวลาผานไปสวนที่
เสถียรนอยจะตกผลึกใหมเปนแรที่เสถียรมากขึ้น ทําให Fe2+ ในนํ้าบาดาลลดนอยลงเพ่ือปรับเขาสู
สมดุลเคมีในที่สุด (Langmuir and Whittemore, 1971; Whittemore and Langmuir, 1975) เรา
มักพบแถบของสนิมเหล็กออกซิไฮดรอกไซดในบริเวณใกลกับระดับนํ้าบาดาลในบริเวณที่นํ้า
บาดาลไหลออกมาจากชั้นนํ้าและสัมผัสกับออกซิเจน เชน ริมตลิ่งแมนํ้า ริมทะเล (Piisphanen, 
1985) (ปฏิกิริยาเคมี 9, 10, 22, 23) (ตารางที่ 8) (Matsunaga et al., 1992) 
  2. การตกผลึกในน้ําจืดสภาวะรีดิวซ เหล็กจะเกิดเปนแรซิเดอไรต พบแตในนํ้า
ทะเลยุคโบราณ ปจจุบันไมมีนํ้าทะเลสภาพเชนน้ีแลว เน่ืองจากมีกํามะถันละลายอยูมาก จึงเกิด
เปนเหล็กซัลไฟดมากกวาเหล็กคารบอเนต หรือเกิดรวมกับพ้ืนที่ชุมนํ้านํ้าจืดซ่ึงตอมากลายเปน
กอนพอกเหล็กในหินดินดานสีดําและถานหิน แรซิเดอไรตจะถูกออกซิไดซอยางชา ๆ จน
กลายเปนแรฮีมาไทตและลิโมไนต จึงไมพบวาเสถียรในสิ่งแวดลอมปจจุบัน ความสัมพันธระหวาง
แรฮีมาไทตและเกอไทต ซ่ึงเปนองคประกอบหลักของแรลิโมไนตนาสนใจ (ปฏิกิริยาเคมี 11) 
(ตารางที่ 8) ซ่ึง free energy ของปฏิกิริยาน้ีมีคานอย แรฮีมาไทตตกผลึกขนาดโตกวาแรลิโมไนต 
อีกทั้งแรลิโมไนตพบนอยในหินที่เกิดขึ้นในอดีต จึงแปลวาสมดุลเคมีในสภาวะแวดลอมการสะสม
ตัวปกติมีการเกิดไปทางซายมากกวา แตการผันกลับของปฏิกิริยาเกิดขึ้นชามาก ทําใหยังพบแรลิ
โมไนตอยูในปจจุบัน  
  3. ไนเตรตรีดักชันโดย Fe2+ เปนปฏิกิริยาที่เหล็กละลายในน้ําบาดาลชวยทําให
เกิดไนเตรตรีดักชัน ในขณะเดียวกันก็ทําใหเกิดการสูญเสีย Fe2+ (ปฏิกิริยาเคมี 8) (ตารางที่ 8) 
นํ้าสวนใหญจึงมี Fe2+ ไมเกิน 0.1 mmol/l และมีไนเตรตประมาณ 1 mmol/l (Appelo and 
Postma, 1993) 
  4. ไนเตรตรีดักชันโดยไพไรตออกซิเดชัน เปนปฏิกิริยาคูเก่ียวกับการเกิด
ออกซิเดชันของกํามะถันและ Fe2+ (ปฏิกิริยา 7–8) (ตารางที่ 8) เม่ือเกิดไพไรตออกซิเดชันโดย
ออกซิเจน พลังงานของซัลไฟดออกซิเดชันมีคามากกวาพลังงานของ Fe2+ ออกซิเดชัน สวนไพ
ไรตออกซิเดชันที่เกิดขึ้นอยางไมสมบูรณจะทําใหเกิด Fe2+ มากขึ้นในนํ้าบาดาล ไมพบไพไรต
ออกซิเดชันอนินทรียโดยไนเตรตในสภาวะไมมีออกซิเจน แตซัลไฟดในแรไพไรตจะถูกออกซิไดซ
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โดยแบคทีเรียที่มีชื่อวา Thiobacillus denitrificans และตอมา Fe2+ จะถูกออกซิไดซโดยไนเตรต
และแบคทีเรียที่มีชื่อวา Gallionella ferruginea (Appelo and Postma, 1993) 
  5. การเรงการตกผลึกของแรเหล็กโดยแบคทีเรีย ปฏิกิริยาการตกผลึกของ
เหล็กเกิดขึ้นอยางชา ๆ แตแบคทีเรียบางชนิดชวยเรงการตกผลึกของเหล็กโดยนําสารบางอยางไป
ใชยังชีพ (ปฏิกิริยาเคมี 12) (ตารางท่ี 8) เชน ในบริเวณพื้นที่ชุมนํ้า ทะเลสาบ นํ้าพุรอน ทอนํ้า
บาดาล และทอนํ้าประปา การตกผลึกของเหล็กอาจเกิดในรูปของสารซับซอนของ Fe3+ และ Fe2+ 
กับสารอินทรียบางชนิดในสภาวะเปนกรดอยางออนที่อุดมดวยสารอินทรียในนํ้า เชน พ้ืนที่ชุมนํ้า
และทะเลสาบในเขตหนาวและเขตอบอุน (Chapelle, 1993; Chapelle and Lovley, 1992) 
 
 
 
 
 



บทที่ 5 
อภิปรายผลและสรุป 

 
 
 

5.1 พลวัติของปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดิน 

 ปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลกับแมนํ้านานและยมเกิดการเชื่อมโยงถึงกันระหวางน้ํา
บาดาลและน้ําผิวดิน ไดแก เร่ืองระดับนํ้า การไหลของน้ํา เคมีของนํ้า และนิเวศวิทยา นํ้าบาดาล
เชื่อมตอถึงนํ้าผิวดินไดโดยเฉพาะอยางยิ่งในระดับการไหลทองถิ่น ระนาบที่แบงระหวางนํ้าบาดาล
และนํ้าผิวดินเรียกวา รอยตอ (interface)  
 ชั้นนํ้าหน่ึง ๆ อาจเปนไดทั้งรับนํ้าและใหนํ้า ดังน้ี (รูปที่ 18) 
 1) ชั้นใหนํ้า (losing aquifer, aquifer discharge) หมายความวานํ้าบาดาลมีปริมาณลดลง
เน่ืองจากนํ้าบาดาลไหลออกไปสูธารน้ําผิวดิน เชน ในฤดูแลง นักอุทกธรณีวิทยารุนใหมจะ
พิจารณาทั้ง 2 ขางของธารน้ํา ธารนํ้าที่ไดรับนํ้ามาจากชั้นนํ้าจะเรียกวา ธารรับนํ้า (gaining 
stream, effluent stream) ในกรณีที่ชั้นนํ้าสูญเสียนํ้าออกทั้งสองขาง ระดับนํ้าบาดาลในพื้นที่
ตอนกลางมีลักษณะนูนสูงคลายกรวยคว่ํา เรียกวา มาวด (mound) ซ่ึงเกิดขึ้นตามธรรมชาติจาก 
(1) นํ้าเติมไหลเขาสูชั้นนํ้า (2) ระดับนํ้าในแมนํ้าลดต่ําลงอยางรวดเร็วพรอมกันทั้งสองขาง หรือ
มนุษยอัดนํ้าลงสูชั้นนํ้า 
 2) ชั้นรับนํ้า (gaining aquifer, aquifer recharge) หมายความวานํ้าบาดาลมีปริมาณมาก
ขึ้นเน่ืองจากมีนํ้าผิวดินไหลเขามา เชน หลังจากน้ําทวมหรือระดับนํ้าขึ้นสูงในฤดูฝน นักอุทก
ธรณีวิทยารุนใหมจะพิจารณาทั้ง 2 ขางของธารน้ํา ธารนํ้าที่สูญเสียนํ้าใหแกชั้นนํ้าจะเรียกวา ธาร
ใหนํ้า (losing stream, influent stream) จะเห็นวา ถานํ้าบาดาลไดรับนํ้า ธารน้ําก็จะสูญเสียนํ้า คือ
ตรงขามกัน การกักเก็บของนํ้าบาดาลที่ไหลเขามาจากแมนํ้าในฤดูนํ้าหลาก ฝร่ังในทวีปยุโรป
เรียกวา การกักเก็บริมตลิ่ง (bank storage) ซ่ึงเมืองขนาดใหญในยุโรปจํานวนมากที่ตั้งอยูริม
แมนํ้าสายใหญไดใชนํ้าบาดาลนี้ จึงมีงานวิจัยจํานวนมากเพื่อศึกษาและอนุรักษนํ้าบาดาล ระดับนํ้า
บาดาลในพื้นที่ตอนกลางที่มีลักษณะต่ํากวาบริเวณขางเคียงจะเรียกวา หลุม (depression) ซ่ึง
เกิดขึ้นตามธรรมชาติจากระดับนํ้าในแมนํ้าสูงขึ้นอยางรวดเร็วพรอมกันทั้งสองขาง หรือถามนุษย
สูบไปใชจะเรียกวา กรวยน้ําลด (cone of depression) 
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(ก) (ข) (ค) 

 
(ง)   

 
 
รูปท่ี 18. ชนิดของชั้นนํ้าและธารน้ํา (ก) ชั้นน้ําสูญเสียแตธารน้ําไดรับ (ข) ชั้นน้ําไดรับแตธารน้ําสูญเสีย (ค) 
ธารน้ําไหลผาน (ง) พลวัติการไหลที่ทําใหชั้นน้ําและธารน้ําสลับชนิดไดในสายเดียวกัน 
 
 3) ชั้นนํ้าไหลผาน (flow–through aquifer) หมายความวานํ้าไหลเขาสูชั้นนํ้าดานหนึ่งและ
ไหลออกไปอีกดานหน่ึง เกิดขึ้นเม่ือพิจารณาความสัมพันธการไหลวา ชั้นนํ้าที่ตั้งอยูในระบบการ
ไหลยอมเปนทางผานของน้ําจากจุดที่สูงลงสูจุดที่ต่ํากวา ธารนํ้าในชวงน้ีจะมีนํ้าไหลเขาดานหน่ึง
และออกไปอีกดานหนึ่งเชนกันเรียกวา ธารน้ําไหลผาน (flow–through stream)  
 4) การไหลซิกแซก (zig–zag flow) เกิดขึ้นจากการเปลี่ยนแปลงของแมนํ้าที่เกิดขึ้นไม
พรอมกันหรือไมเทากันใน 1 ป เชน อันหน่ึงลดอันหน่ึงกลับเพ่ิม หรือเปลี่ยนแปลงคนละชวงเวลา 
ทั้งน้ี แมนํ้าที่ขนาบชั้นนํ้าตั้งอยูไมหางไกลกันนัก จึงจะสงผลกระทบตอการเปลี่ยนแปลงทิศ
ทางการไหลในชั้นนํ้าไดอยางชัดเจน การไหลซิกแซกเปนผลรวมของการไหล 4 รูปแบบ ดังน้ี 
(Promma et al., 2007) (รูปที่ 18ง) 
  ก. ชั้นนํ้าสูญเสีย นํ้าบาดาลไหลออกทั้งสองดานของชั้นนํ้า 
  ข. ชั้นนํ้าไหลผานตรง นํ้าไหลจากแมนํ้าหน่ึงไปยังอีกแมนํ้าหน่ึง 
  ค. ชั้นนํ้าไดรับ นํ้าบาดาลไหลเขาทั้งสองดานของชั้นนํ้า 
  ง. ชั้นนํ้าไหลผานยอน นํ้าบาดาลไหลทางเดียวแตยอนทิศกับชั้นนํ้าไหลผานตรง 



 63 

 รอยตอของแมนํ้าและน้ําบาดาลกําลังเปนที่สนใจของนักอุทกธรณีวิทยา ใตทองแมนํ้าและ
ลําธารตาง ๆ สวนมากเปนตะกอนธารน้ําที่ตกทับถม เรียกวา เขตไฮโปรีอิก (hyporheic zone) 
เขตน้ีจะมีสิ่งมีชีวิตอาศัยอยูมาก มีระบบนิเวศที่นาสนใจซึ่งพ่ึงพาธาตุอาหารที่แลกเปลี่ยนกัน
ระหวางชั้นนํ้าและธารน้ํา 

5.2 การขึ้นลงของระดับแรงดันน้ํากับขอโตแยงทฤษฎีของฮับเบิรต 

การคนพบทางวิทยาศาสตรเกิดขึ้นไมบอยคร้ังเม่ือมีการสังเกตจุดบกพรองในทฤษฎีเดิม 
การคนพบเชนน้ีสรางผลกระทบตอวงวิชาการสูงแมวาจะตองใชเวลานานหลายสิบปเพ่ือใหเกิดการ
ยอมรับ นักวิทยาศาสตรทุกคนควรพยายามคนพบส่ิงสําคัญเชนน้ีอยางนอยสักครั้งหน่ึงในชวงชีวิต
ของตนเอง (Schwartz et al., 2005) 

การวิจัยเร่ืองน้ีพยายามที่จะสราง paradigm shift เกี่ยวกับการไหลของน้ําบาดาล 
กลาวคือ ทฤษฎีของฮับเบิรต (Hubbert’s theory) (Hubbert, 1940) ซ่ึงคือทฤษฎีพ้ืนฐานที่สําคัญ
ทางอุทกธรณีวิทยา กลาวถึงการไหลของน้ําบาดาลดังน้ี 

1. การไหลออกของนํ้าบาดาล (groundwater discharge) สําหรับการไหลคงที่สองมิติ
ในชั้นนํ้าไมมีแรงดันเน้ือเดียว นํ้าบาดาลไหลในทิศทางจากพื้นที่ตนนํ้าไปยังพ้ืนที่ทายน้ําโดย
กําหนดใหมีขอบเขตทึบนํ้าในจินตนาการ เรียกวา สันปนนํ้าบาดาล (groundwater divide) ใตยอด
และรองของระดับนํ้าใตดิน (รูปที่ 19) การศึกษาที่ตอยอดแนวคิดน้ี ไดแก (1) สูตรอนาไลติคัล
อมตะของรูปที่ 19 (Tóth 1962) (รูปที่ 20ก) (2) รูปรางของระดับนํ้าใตดินที่ขึ้นอยูกับผิวดินหรือ
ภูมิประเทศ (Tóth 1963) (รูปที่ 20ข) และ (3) ความตางเน้ือที่เพ่ิมขึ้นในรูปที่ 20ก โดยใชวิธีนัมเม
อริคัล (Freeze and Witherspoon 1966, 1967) (รูปที่ 20ค) 

2. กฎการหักเห (refraction tangent law) นํ้าบาดาลไหลผานความไมตอเน่ืองในชั้นนํ้า
ตางเน้ือจะเปนไปตามกฎการหักเหมากกวากฎของสเนลล (รูปที่ 21) แนวคิดน้ีใชอธิบายการ
ไหลเวียนของน้ําบาดาลระดับภูมิภาคในชั้นนํ้าตางเน้ือและลําดับของการสัมผัสกับชั้นนํ้าตางชนิดที่
มีความแตกตางทางเคมี (Freeze and Cherry, 1979) 

3. การข้ึนลงของระดับแรงดันนํ้า (fluctuation of potentiometric surface) ระดับนํ้า
บาดาลในชั้นนํ้ามีแรงดันที่ตรวจวัดภายในพิวโซมิเตอรอธิบายโดยใชระดับแรงดันนํ้าคงที่  total 
head (h) ซ่ึงคือผลรวมของ elevation head (z) และ pressure head (hp) มากกวาที่จะใชแต 
pressure head ตามลําพังในกฎของดารซ่ี (Darcy 1856) ทิศทางการไหลของน้ําบาดาลคือไหล
จากจุดที่มีศักยชลศาสตรสูงไปยังจุดที่มีศักยชลศาสตรต่ํา (รูปที่ 22) แนวคิดน้ีเปนหน่ึงมิติและมี
สภาวะคงที่ เม่ือตองการที่จะอธิบายการเปลี่ยนแปลงตามเวลาก็ใชวิธีวาดการเปลี่ยนแปลงของ
ระดับแรงดันนํ้าตามเวลา  
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รูปท่ี 19. การไหลในชั้นนํ้าไมมีแรงดันระหวางแมนํ้าสองสายในสภาวะคงที่ ชั้นน้ํามีเนื้อเดียวไอโซโทรปก
และมีขอบเขตทึบน้ําโดยรอบยกเวนดานบน (ดัดแปลงจากสองมิติของ Hubbert, 1940)  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
รูปท่ี 20. ตาขายการไหลสองมิติ: (ก) ชั้นน้ําเนื้อเดียว (ข) ชั้นน้ําเนื้อเดียวและมีผิวดินสูงต่ํา (ค) ชั้นน้ําตางเนื้อ 
(ดัดแปลงจาก Tóth, 1963; Freeze and Witherspoon, 1967) 

River–Water Flow Direction 
Groundwater Flow Direction 

River A River B

Topography Water Table 

Groundwater Divides 

Water Table 

0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0 
0 

0.2 

x [L] 

z 
[L

] 

(ก) 
Discharge Area 

Water Table 

0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0 
0 

0.2 

x [L] 

z 
[L

] 

K= 1 

K= 100 

(ค) 
Discharge Area 

x [L] 

Water Table 

0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0 
0 

0.2 

z 
[L

] 

(ข) 
Major Discharge Area 
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รูปท่ี 21. การหักเหของทิศทางการไหลของน้ําบาดาล ไมเคยมีคําอธิบายมากอนวาน้ําที่ไหลในแนวราบไหล
ยอนขึ้นไปดานบนไดอยางไร 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
รูปท่ี 22. การทดลองกฏของดารซี่หนึ่งมิติ: (ก) กฎของดารซี่ (ข) การขยายความของฮับเบิรต ระดับแรงดัน 
(h) คือผลรวมของ elevation head (z) และ pressure head (hp) แตไมเคยมีพจนของเวลา (t)   

Confining Layer (K = 0.001 md–1) 
 
Confined Aquifer (K = 100 md–1) 

River A 
River B 

hp2 

z2 

hp1 

z1 

hp1 

hp2 

(ก) (ข) 

ΔL 

A Sand 
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ผลการวิจัยน้ีแสดงวา ทฤษฎีของฮับเบิรตอาจมีขอผิดพลาดดังน้ี 
1. การไหลออกของน้ําบาดาล (groundwater discharge) การไหลออกของน้ําบาดาล

ที่พ้ืนที่ไหลออกน้ันไวเกินไป รูปที่ 20 แสดงวา ตาขายการไหลมีความหนาแนนมากในบริเวณนี้ 
บริเวณไหลออกของน้ําบาดาลในรูปดังกลาวที่แทจริงน้ันเกิดขึ้นจากสมมุติฐานที่สรางขึ้นวา มี
ขอบเขตทึบนํ้าหรือสันปนนํ้าบาดาลอยูขางใตพ้ืนที่นํ้าไหลออก นอกจากนี้พ้ืนที่นํ้าไหลออกมีเพียง
รอยละ 5–30 ของพ้ืนที่รับนํ้า และ hinge line ซ่ึงคือรอยตอที่แบงระหวางพ้ืนที่เติมนํ้าและพ้ืนที่นํ้า
ไหลออกตั้งอยูใกลไปทางพื้นที่นํ้าไหลออก (Freeze and Cherry 1979, p. 197) จากแนวคิด 
source–and–sink ที่ใชในการจําลองแบบนํ้าบาดาลในปจจุบัน พ้ืนที่นํ้าไหลออกขนาดเล็กจะใหนํ้า
ไหลออกที่มีปริมาณมากออกจากโดเมน การสรางสันปนนํ้าขึ้นในจินตนาการจึงทําใหนําไปสูตา
ขายการไหลเทียมในพ้ืนที่นํ้าไหลออก 

2. กฎการหักเห (refraction tangent law) กฎการหักเหไมไดอธิบายการไหลยอนกลับ
ของน้ํามาสูผิวดินหรือพ้ืนที่นํ้าไหลออกที่ผิวดิน เสนแสดงทิศทางการไหลของน้ําแตกตางจาก
เสนทางเดินของแสงหรือคลื่นเพราะมันมีมวลของน้ํามาเกี่ยวของ จึงไมอาจอธิบายไดดวยหลักของ
ฮอยเก็น เม่ือทิศทางการไหลของน้ําบาดาลเขาสูชั้นนํ้าดานลางจนทํามุม 30 องศา นํ้าจะไหลใน
แนวด่ิงในชั้นทึบนํ้าแลวออกไปในมุมฉาก (รูปที่ 22) กฎการหักเหทําใหนํ้าบาดาลไหลลึกลงไปทีละ
นอยจนไมสามารถไหลยอนหลับมาที่ผิวดินได 

3. การข้ึนลงของระดับแรงดันนํ้า (fluctuation of potentiometric surface) ระดับ
แรงดันระหวางพ้ืนที่นํ้าไหลออก 2 จุด ตองพิจารณาเปนสามมิติและมีพลวัติ (Promma et al., 
2007) (รูปที่ 1) ถาสมมุติใหชั้นนํ้าหนา 10 เมตร และมีสัมประสิทธิ์ของการซึมไดเทากับ 0.001 
เมตรตอวัน นํ้าเติมแนวด่ิงจะตองใชเวลาซึมมากถึง 10,000 วัน เพ่ือเดินทางจากผิวดินไปสูชั้นนํ้ามี
แรงดัน การขึ้นลงของระดับแรงดันนํ้าถูกอธิบายโดยการทดแทนที่อยางตอเน่ืองของนํ้าเติมตาม
ธรรมชาติที่มาจากน้ําฝน แตการคํานวณขางตนไดพิสูจนแลววาแนวคิดน้ีไมเปนจริงสําหรับชั้นนํ้ามี
แรงดัน คําถามคือการขึ้นลงของระดับแรงดันนํ้าในชั้นนํ้ามีแรงดันสะทอนการเติมนํ้าบาดาลตาม
ธรรมชาติจริงหรือไม และเปนไปไดหรือไมที่จะเพ่ิมพจนของเวลาไปกับ total head (h) 

 5.2.1  ทําไมน้ําบาดาลจึงไหล 

 การไหลของน้ําบาดาลเกิดขึ้นจากพลังธรรมชาติที่จะกําจัดศักยที่ตางกันใหกลับมา
เทากัน (Fetter 1994, p. 131) การไหลของน้ําบาดาลเกิดขึ้นจนกระทั่งนํ้าไมมีพลังงานศักยที่
แตกตางกัน ซ่ึงศักยน้ีแสดงโดย hydraulic head มีแรง 4 ชนิดที่กระทําตอนํ้าบาดาลระหวางที่นํ้า
บาดาลไหล ไดแก 
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 (1) ความถวง โดยดึงมวลของน้ําใหลงสูดานลางในแนวด่ิง 
 (2) ความดัน เปนผลรวมของความดันบรรยากาศและน้ําหนักกดทับ 
 (3) การดึงดูดระหวางโมเลกุลของนํ้า ทําใหนํ้ายึดติดกับวัสดุชั้นนํ้า 
 (4) แรงเสียดทาน  
 พลังงานทั้งหมดที่กระทําตอมวลของน้ําคือผลรวมของพลังงานไคเนติกส แรงโนม

ถวง และแรงดันนํ้า เขียนอธิบายไดโดยใช Bernoulli equation (Fetter, 1994) ดังน้ี 

ρ
P

gz
v

E ++
2

=
2

 
(4) 

โดยที่ E คือ พลังงานทั้งหมดตอหนวยมวลของน้ํา, v คือ ความเร็ว [LT–1], g คือ ความถวง [LT–2], 
z คือ elevation head [L], P คือ ความดันของนํ้าในคอลัมน [L], ρ คือ ความหนาแนนของนํ้า
บาดาล [ML–3] 

 5.2.2 กฎของดารซี่และการขยายความของฮับเบิรต 

 Darcy (1856) เปนคนแรกที่แสดงความสัมพันธหน่ึงมิติระหวางอัตราการไหลและ
ความลาดชันชลศาสตร กลาวคือ ย่ิงความลาดชันชลศาสตรสูงอัตราการไหลก็ย่ิงสูง การคนพบน้ี
เรียกวา กฎของดารซ่ี (Darcy’s law) ดังน้ี (รูปที่ 22): 

L

h
KAQ p

Δ
Δ

=  
(5) 

โดยที่ Q คือ total discharge [L3T–1], K คือ สัมประสิทธิ์ของการซึมได [LT–1], A คือ พ้ืนที่หนาตัด 

[L2], Δhp คือ ความแตกตางของ pressure head [L] (อาจใชสัญลักษณอีกอยางหนึ่งวา ψ), ΔL 
คือ ความยาวของตัวอยางชั้นนํ้า [L] 

 Hubbert (1940) โตแยงวา pressure head อาจไมใชตัวแทนที่ดีของกฎของดารซ่ี
ในทุกกรณี จึงใช total head แทน สําหรับการไหลแนวราบใน รูปที่ 22ก hp1 มีคาสูงกวา hp2 แต
กลับตรงกันขามในคอลัมนที่เอียงใน รูปที่ 22ข ถาใชแนวคิด pressure head นํ้าบาดาลจะไหล
จากระดับ pressure head ต่ําไปยังระดับที่สูงกวา ซ่ึงขัดแยงกับความคิดของเรา การโตแยงเชนน้ี
เรียกวา Hubbert’s Conundrum (Hermance, 1999) เพ่ือใชแนวคิดของฮับเบิรตตอ ควรใช h 
แสดงวานํ้าบาดาลไหลจาก h1 ไปยัง h2 ที่อยูต่ํากวา อานเพ่ิมเติมในประเด็นน้ีไดจาก  Freeze and 
Cherry (1979, p. 18–22) Fetter (1994, p. 141–142) และ Hermance (1999, p. 15–17) 
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5.3  น้ําบาดาลไหลออก 

 5.3.1 สมมุติฐานของดิวพิ้ว–ฟอรชไฮเมอร 

  การไหลออกของน้ําบาดาลจากชั้นนํ้าไมมีแรงดันไปยังมวลนํ้าผิวดินอาจสมมุติวา 
(1) ทิศทางการไหลอยูในแนวราบและ equipotential line อยูในแนวด่ิง และ (2) ความลาดชันชล
ศาสตรคือลาดของระดับนํ้าใตดินหรือระดับแรงดันนํ้าและไมขึ้นอยูกับความลึก (รูปที่ 23) 
สมมุติฐานนี้ทราบกันโดยทั่วไปวาเสนอโดย Dupuit (1863) ซ่ึงถูกทําใหเปนที่รูจักโดย  
Forchheimer (1930) สมมุติฐานนี้คือการประมาณการไหลที่แทจริงซ่ึงไมพิจารณาการไหลแนวดิ่ง 
อีกนัยหน่ึงคือ สมมุติฐานของ Dupuit–Forchheimer ลดการไหลสองมิติไปเปนหน่ึงมิติ ซ่ึงใชไดกับ
ความลาดชันชลศาสตรที่มีคานอย 
 
 
 
 
 
 
 
 
รูปท่ี 23. ตาขายการไหลออกของน้ําบาดาลจากชั้นนํ้าไมมีแรงดัน: (ก) การไหลจริง (ข) การประมาณ
ทิศทางการไหลโดยใชสมมุติฐานของ Dupuit–Forchheimer 

 5.3.2  สันปนน้ําบาดาลที่พื้นที่น้ําไหลออก 

  ความเขาใจปจจุบันเกี่ยวกับการไหลของน้ําบาดาลในสองมิติสําหรับช้ันนํ้าไมมี
แรงดันไดมาจาก Hubbert (1940) นํ้าบาดาลไหลจากพื้นที่ตนนํ้าบาดาลที่ดานบนเขาและไหลลงสู
ธารน้ํา เสนทางเดินของนํ้าบาดาลเปนเสนโคงตามที่แสดงโดย equipotential line ระดับนํ้าใตดิน
ใตยอดเขาคือสันปนนํ้าบาดาลและนิยมกําหนดใหเปนขอบเขตทึบนํ้า (no–flow boundary) การ
ไหลของนํ้าบาดาลเปนไปตามกฎของดารซ่ีโดยไหลลงธารน้ํา ในกรณีน้ีธารนํ้าถูกกําหนดใหเปน
ขอบเขตทึบนํ้าอยางหนึ่ง นํ้าบาดาลจึงไหลลอดใตธารนํ้าไมได แนวคิดน้ีถูกนําไปใชสราง
แบบจําลองกรอบแนวคิดสําหรับจําลองแบบการไหลโดยใชระเบียบวิธีนัมเมอริคัลจนถึงปจจุบัน 

(ก) (ข) 

Groundwater Flowlines 
Equipotential Lines 
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  อยางไรก็ตาม แนวคิดขางตนอาจไมถูกตองเพราะวา equipotential line ในพ้ืนที่
นํ้าไหลออกนั้นหนาแนนเกินจริง อีกนัยหน่ีงคือความเร็วการไหลของน้ําบาดาลในพื้นที่นํ้าไหลออก
เร็วเกินจริงเม่ือเปรียบเทียบกับพ้ืนที่อ่ืน ๆ จึงขัดแยงกับความคิดของเราไดวาการไหลเร็วเชนน้ัน
จะมีอยูจริงหรือไม รูปแบบดังกลาวจึงเปนตาขายการไหลเทียมเน่ืองจากการสมมุติใหมีขอบเขตทึบ
นํ้าหรือสันปนนํ้าใตธารน้ํา Freeze and Cherry (1979, p. 197) เสนอวาพ้ืนที่นํ้าไหลออกมีเพียง
รอยละ 5–30 ของพ้ืนที่ทั้งหมด 
  เม่ือพิจารณาจากความยาวและตําแหนงของเสนทางการไหลของน้ําบาดาล Tóth 
(1962, 1963) จําแนกระบบการไหลไว 3 ชนิด ไดแก ทองถิ่น ปานกลาง และภูมิภาค ระบบการ
ไหลของนํ้าบาดาลจึงขึ้นอยูกับสภาพทางอุทกธรณีวิทยา ไดแก ภูมิประเทศ ธรณีวิทยา ภูมิอากาศ 
(Tóth 1970) และสัมประสิทธิ์ของการซึมไดของชั้นนํ้า (Freeze and Witherspoon 1967) Freeze 
and Cherry (1979) แสดงรูปแบบการไหลระดับทองถิ่น ปานกลาง และภูมิภาคโดยใชภูมิประเทศ
แบนและสูง ๆ ต่ํา ๆ (รูปที่ 20) ย่ิงพ้ืนที่มีความสูงต่ําแตกตางกันมาก การไหลก็ย่ิงซับซอนมากขึ้น
เทาน้ัน แตอยางไรก็ตามคําอธิบายนี้ยังมีขอดอยดังน้ี 
  1. การไหลระดับภูมิภาคทั้งหมดถูกบังคับใหไหลออกไปยังจุดเดียวคือทะเล ทําให 
equipotential line หนาแนนมากที่พ้ืนที่นํ้าไหลออก 
  2. พ้ืนที่สูงในระดับภูมิภาคพบนอย ภาพตัดขวางสองมิติตัดผานพ้ืนที่ใดพ้ืนที่หน่ึง
อาจจะผานพ้ืนที่ต่ําและสูง แตนํ้าบาดาลไหลในพื้นที่ต่ํามากกวา เชน ในหุบเขา เสนทางการไหลจึง
ตองพิจารณาในสามมิติ 

 5.3.3 การไหลออกของน้ําบาดาลอยางคงที่ 

 ในสภาวะคงที่ นํ้าบาดาลไหลจากพื้นที่เติมนํ้าไปสูพ้ืนที่นํ้าไหลออก แนวคิดน้ีมา
จากความรูเร่ืองปฏิสัมพันธระหวางน้ําบาดาลและน้ําผิวดินซ่ึงมีการศึกษามากตั้งแตชวงป ค.ศ.  
1960–1970 และรุงเรืองในชวงป ค.ศ. 1990–2000 (Winter, 1995; Stanley and Jones, 2000; 
Sophocleous, 2002) พลวัติการไหลของน้ําบาดาลไหลเขาและไหลออกตามธารน้ําและ chemical 
flux ผานรอยตอระหวางนํ้าบาดาลและน้ําผิวดินคือประเด็นสําคัญ (Dahm et al., 1998; NRC, 
2004) Brunke and Gonser (1997) สรุปเร่ืองนํ้าบาดาลไหลออกไปสูแมนํ้า กลาวคือ เม่ือฝนตก
นอย baseflow ในธารน้ําจะเปนนํ้าไหลออกสวนมาก แตถาฝนตกชุก นํ้าบาดาลที่ไหลออกไปยัง
แมนํ้าจะเปลี่ยนเปนมีนํ้าผิวดินมาเติมเรียกวา การกรองริมตลิ่ง (river bank infiltration) ในฤดูแลง
นํ้าในชั้นนํ้าริมตลิ่งเหลาน้ีจะไหลออกไปยังแมนํ้า 
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 5.3.4 การไหลออกของน้ําบาดาลแบบมีพลวัต ิ

 พลวัติการไหลของน้ําบาดาล หมายถึง การเปลี่ยนแปลงรูปแบบการไหลของนํ้า
บาดาลที่เกิดขึ้นเพราะน้ําผิวดินเปลี่ยนแปลงอยางรวดเร็วและซับซอน (Promma et al., 2007) 
การไหลสามมิติจะยุติการไหลแบเดิมลงเม่ือแมนํ้าสองสายไหลผานและกัดลึกลงไปในชั้นนํ้ามี
แรงดันบางสวน การไหลมี 4 รูปแบบ (รูปที่ 1) ดังน้ันเสนทางการไหลไมไดเปนเสนโคงสมํ่าเสมอ 
แตเปนแบบซิกแซก การกรองริมตลิ่งมีระยะสั้น การคนพบน้ีขัดแยงกับความรูในอดีต (e.g., 
Meyboom et al., 1966; Meyboom, 1966, 1967; Winter, 1976; Winter et al., 1999; Tóth, 
1962, 1963, 1999). ดังน้ันการไหลสองมิติและคงที่แบบด้ังเดิมควรเปลี่ยนมาพิจารณาแบบสาม
มิติและมีการเปลี่ยนแปลงตามเวลาในรอบป 

5.4 กฎการหักเห 

 นํ้าบาดาลเปลี่ยนทิศทางการไหลเมื่อเกิดการหักเหหลังจากเขาสูชั้นนํ้าที่มีสัมประสิทธิ์ของ
การซึมไดแตกตางกัน (Hubbert 1940) ความสัมพันธเปน tangent law ซ่ึงแตกตางจากกฎของส
เนลลที่เปน sine law คําอธิบายตอไปน้ีมาจาก Hubbert (1940) สําหรับชั้นนํ้าที่ซอนกันและ 
K2>K1 ทอการไหลจะเกิดการหักเหที่รอยตอระหวางชั้น (รูปที่ 24) แนวคิดน้ีไดมาจากการกฎทรง
มวล ซ่ึง inflow Q1 เทากับ outflow Q2 จากกฎของดารซ่ีจะได 
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โดยที่ dh คือ ความแตกตางระหวาง hydraulic head ขามระยะทาง dL สังเกตวา dL1 เทากับ dL2 
เพราะวาถูกลอมดวย equipotential line ที่มีคาเทากัน ดังน้ัน A1 = xcosθ1; A2 = xcosθ2; x/dL1 = 
1/sinθ1; x/dL2 = 1/sinθ2 แทนคาพจนเหลาน้ีลงในสมการที่ 6 จะได  
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 สมการที่ 8 ใชอธิบายการหักเหขามชั้นนํ้าตางเน้ือ จาก Hubbert (1940), Freeze and 
Cherry (1979, p. 173) ใหตัวอยางของเสนทางการไหลของน้ําบาดาลเมื่อ K1/K2 = 10 
ความสัมพันธน้ีแสดงวา สําหรับความแตกตางที่เกิน 100 เทาตัว นํ้าบาดาลจะไหลในแนวราบใน
ชั้นที่มีคาสัมประสิทธิ์ของการซึมไดสูงกวา และไหลแนวดิ่งในช้ันที่มีคาสัมประสิทธิ์ของการซึมได
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ต่ํากวา เชน ชั้นทึบนํ้า (รูปที่ 21) แนวคิดน้ีถูกนําไปใชอธิบายการไหลเวียนของน้ําบาดาลอยาง
งาย ๆ ในชั้นนํ้าตางเน้ือจนถึงปจจุบัน  

 
 
 
 
 
 
 
 

รูปท่ี 24. ความแตกตางระหวางการหักเหของพลังงานและมวล (ก) จากตัวกลาง K1 ไปยัง K2 (ข) กฎของส
เนลลจากตัวกลาง v1 ไปยัง v2 

 
 ในทางตรงกันขามกับแนวคิดขางตน ควรสังเกตวา การไหลเริ่มตนจากพื้นที่ตนนํ้าและ
ไหลลง กฎการหักเหจะบังคับใหนํ้าบาดาลไหลลึกลงไปอีกจนไมอาจยอนกลับมาที่ผิวดิน การไหล
ของนํ้าบาดาลแตกตางจากแสง ดังน้ันหลักของฮอยเก็นไมสามารถนํามาใชอธิบายการเดินทางที่
ไมมีที่สิ้นสุดของมวลน้ํา การหักเหวิกฤตใชอธิบายกับการไหลของน้ําบาดาลไมได อีกทั้งการหักเห
วิกฤตในทางธรณีฟสิกสใชกฎของสเนลล ไมใชกฎการหักเหที่ยึดตาม tangent law  

5.5 การขึ้นลงของระดับแรงดันน้ําตามเวลา 

 5.5.1 กฎของดารซี่และการทําแผนที่การไหลของน้ํา 

 การตรวจวัด hydraulic head จากบอนํ้าในชั้นนํ้ามีแรงดันสามารถวาดเสนช้ันได
บนแผนที่ ขอมูลแตละจุดแสดงคาศักยพลังงานของน้ําในชั้นนํ้า เสนที่ลากตอ hydraulic head ที่มี
คาเทากันเรียกวา equipotential line แผนที่แสดงผิวของ equipotential line ที่ตอเน่ืองเปนระนาบ
เรียกวา potentiometric map ระดับแรงดันนํ้า (potentiometric surface) น้ีถูกตั้งชื่อโดย  Meinzer 
(1923) ซ่ึงใหเปนระนาบสมมุติที่ทุกตําแหนงคือระดับแรงดันนํ้าบาดาลของชั้นนํ้ามีแรงดัน นักอุทก
ธรณีวิทยาใชระนาบที่แสดงระดับแรงดันนํ้านี้สะทอนการไหลของน้ําบาดาล คํานวณความเร็วการ
ไหลของนํ้าบาดาล และศึกษาการกระจายตัวของคาสัมประสิทธิ์ของการซึมได (Domenico and 
Schwartz 1998) นํ้าบาดาลไหลจากระดับแรงดันสูงไปหาระดับแรงดันต่ํา  
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 5.5.2 ระดับน้ําใตดินและภูมิประเทศ 

 Slichter (1899) และ King (1899) ตั้งขอสังเกตของความสําคัญของความถวงที่มี
ตอการไหลของน้ําบาดาลระดับตื้น ซ่ึงมีระดับนํ้าใตดิน (water table) เปนภาพสะทอนของภูมิ
ประเทศ กลาวคือมีรูปรางคลายกันแตระดับนํ้าใตดินอยูขางลาง นํ้าบาดาลไหลจากระดับนํ้าสูงไป
หาระดับนํ้าต่ํา แตในระบบการไหลของชั้นนํ้ามีแรงดันเชนที่พบในพ้ืนที่ศึกษานี้ อิทธิพลของภูมิ
ประเทศมีนอย แบบจําลองกรอบแนวคิดการไหลของน้ําบาดาลที่เสนอโดย Hubbert (1940) แสดง
ความสัมพันธระหวางระดับนํ้าใตดินและผิวดิน มีขอแตกตางอยางมากระหวางขอสังเกตของ King 
(1899) และของ Hubbert (1940) อยางหลังน้ันการไหลถูกแสดงโดยการตัดกันของ flow line และ 
equipotential line ระดับนํ้าใตดินคือจุดตัดที่ equipotential line แตละเสน  

 5.5.3 ระดับแรงดันน้ําและภูมิประเทศ 

 potentiometric surface คือ ระนาบสมมุติที่ตรงกับแรงดันของนํ้าในชั้นนํ้ามี
แรงดัน (Meinzer, 1923) นับเปนหน่ึงในแนวคิดที่สําคัญทางอุทกธรณีวิทยาซึ่งใชบงชี้ทิศทางการ
ไหลและคํานวณความเร็วการไหลของน้ําบาดาลในชั้นนํ้ามีแรงดัน potentiometric surface ไมใช
ภาพสะทอนของภูมิประเทศ (Chamberlin, 1885) ถามีบอเจาะลงไปในชั้นนํ้ามีแรงดัน ระดับนํ้าใน
บอจะสูงขึ้นพนช้ันนํ้า กลไกนี้คือ hydrostatic weight ของมวลน้ําที่ขยายเอียงเทมาจากชั้นหินโผล
ที่บริเวณตนนํ้า ระบบที่มีพลวัติจะรักษาสมดุลแรงดันน้ีไวโดยเกิดนํ้าเติมตามธรรมชาติรวมดวย  

 Chamberlin (1885) แสดงวา ความแตกตางของระดับเหนือทะเลปานกลางของ
หินโผลทําใหเกิดการเคลื่อนที่ของนํ้าบาดาลในสองมิติ และสิ่งน้ีแสดงโดยใช potentiometric 
surface ถามีบอนํ้าเจาะลงไปในชั้นนํ้าที่เอียงเทและลอมรอบดวยชั้นทึบนํ้า นํ้าจะขึ้นสูงในบอไปถึง
ระดับนํ้าใตดินในบริเวณพื้นที่ตนนํ้า ลบดวย head loss จากจุดนํ้าเขากับจุดที่วัดคา แรงดันนํ้าเกิด
ขึ้นมาจาก hydrostatic weight ของมวลน้ําที่ขยายเอียงเทมาจากชั้นหินโผลที่บริเวณตนนํ้าเชนกัน 
นํ้าไมพรองเพราะมีนํ้าเติมมาจากน้ําฝน แนวคิดนี้ยังคงยึดถือกันอยูในปจจุบัน  

 5.5.4 การขึ้นลงของระดับแรงดันน้ํา 

 Freeze and Cherry (1979, p. 229) สรุปวา สาเหตุของการขึ้นลงของระดับ
แรงดันนํ้าและระดับนํ้าใตดินเกิดจากหลายสาเหตุ (ตารางท่ี 9) ชั้นนํ้าไมมีแรงดันไดรับอิทธิพลมา
จากภูมิอากาศที่เปลี่ยนแปลงเพราะตั้งอยูใกลผิวดิน แตในกรณีของชั้นนํ้ามีแรงดันน้ันอาจแตกตาง 
เดิมเช่ือกันวาการขึ้นลงเกิดขึ้นจากการเปลี่ยนแปลงตามฤดุกาลมากกวาสาเหตุอ่ืน ๆ แตชั้นนํ้ามี



 73 

แรงดันน้ันไดรับนํ้าเติมนํ้า จะไดรับก็ตอเม่ือมีพ้ืนที่รับนํ้าที่บริเวณตนนํ้า นํ้าตองใชเวลาไหลซึมลง
ไปนานมากและยอมไมทันกับการเปลี่ยนแปลงตามฤดูกาล เม่ือระดับแรงดันนํ้าขึ้นลงพรอมกับการ
เปลี่ยนแปลงของนํ้าฝนและน้ําแมนํ้าหรือชะลอกวา 1–3 เดือน (รูปที่ 25) การขึ้นลงเชนน้ีนาจะมา
จากสาเหตุอ่ืนที่ไมใชนํ้าเติมตามธรรมชาติ ขาพเจาคิดวานาจะมาจากการตอบสนองตอแรงดันของ
นํ้าผิวดินที่เปลี่ยนแปลงไปโดยไมไดรับอิทธิพลของน้ําเติมมากนัก แนวคิดเชนน้ีควรมีการวิจัยตอ
ยอดเพราะจะเปลี่ยนความคิดของคนทั้งโลกที่ใชประโยชนจากระดับแรงดันนํ้า 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
รูปท่ี 25. ไฮโดรกราฟทั่วไปของน้ําบาดาล ธารน้ํา และน้ําฝนในประเทศไทย ระดับแรงดันน้ําขึ้นสูงสุด
ภายในเวลา 1–3 เดือนหลังจากธารน้ําและฝนตก การสูงขึ้นเชนนี้ตอบสนองตอการเกิดน้ําเติมในชั้นมีแรงดันใช
หรือไม 
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ตารางที่ 9. สาเหตุของการข้ึนลงของระดับนํ้าใตดินและแรงดันนํ้าบาดาล 

 
สาเหตุ ไมมี

แรงดัน 

มี

แรงดัน 

ธรรมชาติ เทียม ดวง

จันทร 

ฤดูกาล ระยะ

ยาว 

ภูมิอากาศ 

1. Groundwater recharge X  X   X  X 

2. Air entrapment during 
groundwater recharge 

X  X     X 

3. Evapotranspiration and 
phreatophytic consumption 

X  X  X   X 

4. Bank–storage near 
streams 

X  X   X  X 

5. Tidal effects near oceans X X X  X    

6. Atmospheric pressure X X X  X   X 

7. External loading of 
confined aquifers 

 X  X     

8. Earthquakes  X X      

9. Groundwater pumpage X X  X   X  

10. Deep–well injection  X  X   X  

11. Artificial recharge X   X   X  

12. Agricultural irrigation and 
drainage 

X   X   X X 

13. Geotechnical drainage of 
open pits, slopes, tunnels 

X   X   X  

ที่มา: Freeze and Cherry (1979) 
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5.6 แหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาลระดับตื้น 

 กลไกของการแยกตัวของแรเหล็กจากแรอ่ืน ๆ ยังไมทราบแนชัด นํ้าผิวดินในปจจุบันมี
เหล็กละลายอยูนอยมาก แตในอดีตมีตะกอนแรเหล็กสะสมมากและเปนระยะเวลานานโดยไมมีการ
ผสมกับตะกอนชนิดอ่ืน ๆ การสะสมตัวของเหล็กเชนน้ีเกิดขึ้นไดอยางไร ยังไมมีคําตอบที่แนชัด 
เพราะยังไมมีหลักฐานที่ชวยพิสูจนในปจจุบัน แตมีสมมุติฐานดังน้ี (1) มีการระเบิดของภูเขาไฟ
และการผุพังอยางรวดเร็วของลาวาสีเขมที่มีแรเหล็กปริมาณมาก (2) มีการผุพังในพ้ืนที่ราบและไม
มีการยกตัวของแผนดิน อากาศรอนช้ืนและชุมนํ้า มีพืชขนาดเล็กปกคลุมจนทําให pH และ Eh ต่ํา
จนเกิดการสะสมตัวของเหล็กไดมาก และ (3) อากาศในมหายุคพรีแคมเบรียนที่มีออกซิเจนนอย
แตคารบอนไดออกไซดสูงทําให Fe2+ ที่ละลายเสถียรมากขึ้นกวาที่พบในปจจุบัน จนทําใหเกิดการ
เคลื่อนที่จากตําแหนงเดิมและไปสะสมตัวในบริเวณหน่ึง ๆ 
 นํ้าบาดาลเปนระบบเปดแตความรูที่ใชอธิบายกระบวนการตาง ๆ ยังใชสมดุลเคมีในระบบ
ปด เชน การประเมินความนาเชื่อถือของผลการตรวจวิเคราะหนํ้าบาดาลที่ยังคงใชหลักการวา 
ประจุบวกและลบของไอออนตองมีสมดุล แตนํ้าบาดาลในธรรมชาติยอมเกิดอสมดุลเคมีและไค
เนติกสมีบทบาทสําคัญอยางยิ่งตอการเกิดสนิมเหล็กในน้ําบาดาล การแปลความหมาย
กระบวนการที่เกิดขึ้นกับเหล็กและสปชีสอ่ืน ๆ จึงตองตะหนักเสมอวา ธรรมชาติของนํ้าบาดาลมี
พลวัตและเกิดอสมดุลเคมี นอกจากนี้ ปฏิกิริยาเคมีระหวางบริเวณผิวแรเหล็กและน้ําบาดาลมี
ความสําคัญมาก เน่ืองจากเม่ือนํ้าสัมผัสกับแร สวนที่เกิดปฏิกิริยาเคมีและชีวเคมีที่สําคัญที่สุดคือ
ผิวแรที่มีการสัมผัส แตวิทยาการทางดานเคมีพ้ืนผิวยังไมกาวหนาเทาที่ควร จึงยังไมสามารถ
นําไปใชในการจําลองทางอุทกธรณีเคมีได 
 แหลงที่มาของเหล็กในน้ําบาดาลสรุปไดดังน้ี 
 1. เหล็กในน้ําบาดาลเกิดจากทั้งปฏิกิริยาออกซิเดชันและรีดักชันซ่ึงเปนทั้งการใหและรับ
อิเล็กตรอน  
 2. แรเหล็กซัลไฟดละลายออกสูนํ้าบาดาลโดยออกซิเดชันในสภาวะมีออกซิเจน แตแร
เหล็กออกไซดละลายออกสูนํ้าบาดาลโดยรีดักชันในสภาวะไมมีออกซิเจน  
 3. การละลายของเหล็กออกจากแรเหล็กสูนํ้าบาดาลจึงไมใชการละลายทั่วไป แตสวนใหญ
เปนการถูกรีดิวซของ Fe3+ กลายเปน Fe2+ ซ่ึงเสถียรอยูในนํ้าบาดาลในสภาวะไมมีออกซิเจน  
 4. สภาพแวดลอมใตดินที่ไรออกซิเจนชวยรักษาเสถียรภาพของ Fe2+ ไวได  
 5. กระบวนการรีดักชันดังกลาวเปนทั้งชนิดเคมีอนินทรียและชีวเคมี แตจุลชีพที่เก่ียวของ
ยังมีผูที่ศึกษานอยมาก 
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- รางวัลเรียนดี มูลนิธิศาสตราจารย ดร. แถบ นีละนิธิ ป พ.ศ. 2531 
- รางวัลที่ 1 ระดับประเทศ จากรัฐมนตรีวาการทบวงมหาวิทยาลัย (ดร.สุบิน ปนขยัน) การสอบ Pre–

Entrance สายวิทยาศาสตร Center of Knowledge ป พ.ศ. 2530 
- ทุนรัฐบาลไทย (โครงการ พสวท.) ป พ.ศ. 2531–2542 

- Oswald Scholarship/Teaching Assistantship, Texas A&M University จํานวน 2 ป 



ภาคผนวก ก 
ระดับน้ําบาดาลและน้ําแมนํ้านาน–ยม 

 
Cumulative  

Day 
Nan  

River 
Well 26 

18m 
Well 26 

22m 
Well 26 

26m 
Well 27 

18m 
Well 27 

22m 
Well 27 

26m 
Well 28 

18m 

1 37.66 37.636 37.635 37.632 37.770 37.771 37.781 37.811 
7 37.50 37.571 37.571 37.578 37.654 37.656 37.656 37.683 
15 40.31 39.820 39.820 39.822 39.752 39.744 39.717 39.717 
21 37.68 37.983 37.982 37.977 38.152 38.158 38.176 38.197 
28 36.26 36.689 36.688 36.682 36.960 36.972 37.004 37.034 
36 34.85 35.394 35.393 35.387 35.767 35.786 35.832 35.871 
42 34.79 35.207 35.206 35.203 35.538 35.555 35.592 35.652 
50 35.30 35.562 35.562 35.560 35.778 35.789 35.810 35.856 
58 35.81 35.917 35.917 35.916 36.018 36.022 36.027 36.059 
65 35.36 35.512 35.512 35.511 35.624 35.627 35.634 35.665 
73 34.92 35.106 35.106 35.106 35.229 35.232 35.241 35.270 
99 35.54 35.475 35.475 35.478 35.420 35.416 35.395 35.421 
112 35.44 35.296 35.295 35.299 35.178 35.169 35.157 35.139 
126 35.66 35.399 35.399 35.406 35.226 35.212 35.189 35.184 
140 35.46 35.293 35.292 35.296 35.177 35.169 35.141 35.155 
155 35.17 35.168 35.168 35.174 34.961 34.924 34.956 34.947 
170 35.22 35.042 35.043 35.051 34.922 34.917 34.888 34.913 
181 35.34 35.130 35.129 35.131 34.989 34.984 34.946 34.972 
211 36.40 35.930 35.927 35.935 35.606 35.587 35.519 35.527 
234 35.18 35.082 35.079 35.082 34.992 34.987 34.958 34.974 
266 35.17 35.084 35.090 35.090 35.012 35.007 34.982 34.997 
273 34.70 34.632 34.632 34.633 34.587 34.537 34.561 34.582 
279 35.01 34.814 34.816 34.819 34.642 34.632 34.622 34.587 
286 35.28 35.027 35.027 35.032 34.875 34.866 34.846 34.832 
296 36.08 35.673 35.673 35.682 35.468 35.462 35.415 35.430 
303 35.56 35.457 35.457 35.457 35.397 35.395 35.374 35.392 
310 37.63 36.187 36.187 36.204 35.952 35.942 36.687 35.897 
321 36.08 35.925 35.925 35.927 35.847 35.842 35.817 35.837 
328 35.66 35.622 35.622 35.624 35.602 35.602 35.587 35.605 
334 35.62 35.644 35.647 35.647 35.674 35.673 35.667 35.697 
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Cumulative 
Day 

Nan 
River 

Well 26 
18m 

Well 26 
22m 

Well 26 
26m 

Well 27 
18m 

Well 27 
22m 

Well 27 
26m 

Well 28 
18m 

343 35.43 35.457 35.457 35.457 35.507 35.510 35.508 35.537 
348 35.92 35.854 35.857 35.857 35.847 35.849 35.837 35.862 
357 38.72 38.187 38.187 38.194 37.888 37.877 37.818 37.822 
364 37.97 37.467 37.462 37.467 37.402 37.397 37.372 37.382 
399 35.57 35.703 35.704 35.702 35.821 35.821 35.815 35.865 
406 36.26 36.323 36.323 36.321 36.404 36.401 36.397 36.432 
413 35.18 35.499 35.497 35.494 35.723 35.728 35.751 35.794 
441 34.70 34.816 34.816 34.813 34.930 34.936 34.943 34.980 
449 35.62 35.464 35.466 35.466 35.413 35.409 35.393 35.412 
457 35.86 35.706 35.705 35.707 35.627 35.620 35.611 35.613 
462 35.35 35.338 35.337 35.338 35.337 35.336 35.327 35.348 
469 35.79 35.598 35.598 35.600 35.494 35.518 35.487 35.481 
476 36.01 35.706 35.704 35.708 35.520 35.508 35.494 35.476 
483 35.84 35.607 35.607 35.609 35.435 35.425 35.410 35.385 
491 37.43 35.986 35.986 35.990 35.694 35.680 35.632 35.628 
500 36.24 35.943 35.943 35.945 35.721 35.705 35.685 35.667 
506 36.37 36.004 36.003 35.897 35.648 35.634 35.597 34.585 
511 36.33 36.049 36.048 36.051 35.852 35.842 35.792 35.810 
518 36.49 36.026 36.052 36.093 35.858 35.853 35.775 35.781 
525 35.54 35.524 35.413 35.413 35.298 35.292 35.258 35.273 
532 35.65 35.518 35.460 35.460 35.344 35.336 35.301 35.319 
539 36.41 36.129 36.077 36.078 35.884 35.878 35.829 35.844 
547 35.98 35.808 35.742 35.744 35.568 35.560 35.516 35.521 
555 35.89 35.674 35.608 35.610 35.386 35.374 35.328 34.319 
561 35.88 35.676 35.658 35.659 35.482 35.475 35.436 35.445 
569 35.86 35.787 35.583 35.583 35.382 35.373 35.324 35.329 
574 35.64 35.381 35.346 35.348 35.141 35.132 35.083 35.087 
581 36.17 35.871 35.760 35.766 35.492 35.474 35.427 35.413 
590 35.37 35.489 35.178 35.176 35.045 35.038 34.999 35.005 
596 36.24 35.773 35.798 35.802 35.537 35.527 35.464 35.464 
602 35.28 35.211 35.102 35.105 34.936 34.926 34.891 34.820 
610 35.80 35.595 35.512 35.507 35.339 35.331 35.282 35.291 
618 35.50 35.316 35.281 35.282 35.178 35.170 35.133 36.140 
624 36.03 35.757 35.777 35.783 35.624 35.618 35.580 35.590 
631 35.95 35.823 35.711 35.716 35.602 35.594 35.558 35.575 
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Cumulative 
Day 

Nan 
River 

Well 26 
18m 

Well 26 
22m 

Well 26 
26m 

Well 27 
18m 

Well 27 
22m 

Well 27 
26m 

Well 28 
18m 

639 35.44 35.465 35.337 35.337 35.301 35.297 35.273 35.294 
644 35.10 35.192 35.062 35.062 34.970 34.961 34.963 34.947 
651 35.97 36.066 35.801 35.805 35.731 35.728 35.692 35.720 
659 35.14 35.484 35.173 35.176 35.231 35.230 35.221 35.250 
665 34.91 35.209 34.996 34.996 35.099 35.101 35.097 35.135 
672 34.59 34.939 34.697 34.690 34.829 34.831 34.836 34.874 
679 34.60 34.797 34.695 34.697 34.817 34.818 34.820 34.860 
686 34.58 34.695 34.678 34.678 34.804 34.810 34.809 34.850 
693 35.16 35.196 35.147 35.146 35.189 35.189 35.174 35.212 
701 34.38 34.744 34.507 34.504 34.628 34.631 34.631 34.671 
708 34.90 35.474 35.054 35.048 35.188 35.191 35.192 35.228 
712 34.88 35.032 34.945 34.940 35.037 35.039 35.037 35.072 
720 35.74 35.496 35.522 35.522 35.473 35.470 35.443 35.476 
726 36.10 35.848 35.856 35.858 35.802 35.800 35.770 35.807 
733 36.41 36.440 36.266 36.264 36.251 36.250 36.229 36.259 
741 35.22 35.857 35.415 35.409 35.578 35.585 35.593 35.630 
747 35.72 35.771 35.772 35.772 35.887 35.890 35.890 35.927 
754 34.96 35.350 35.152 35.151 35.352 35.365 35.381 35.418 
761 34.39 35.558 35.329 35.329 35.472 35.479 35.553 35.443 
776 34.18 34.400 34.340 34.335 34.550 34.557 34.571 34.617 
783 35.09 34.827 34.815 34.814 34.898 34.899 34.901  
788 34.67 34.808 34.712 34.710 34.795 34.797 34.804  
798 35.39 35.150 35.133 35.137 35.045 35.028 35.032 35.008 
804 35.37 35.258 35.175 35.174 35.080 35.073 35.048  
811 35.08 34.992 34.943 34.942 34.838 34.828 34.809  
816 35.00 34.853 34.856 34.856 34.759 34.750 34.732  
824 35.16 34.998 34.996 34.995 34.919 34.912 34.889 34.909 
832 35.38 35.304 35.290 35.289 35.232 35.226 35.200  
837 35.11 35.098 35.020 35.022 34.976 34.970 34.949  
845 34.94 34.869 34.836 34.835 34.789 34.779 34.762  
854 35.06 34.754 34.778 34.784 34.570 34.555 34.555  
859 34.96 34.936 34.854 34.855 34.820 34.813 34.792 34.817 
866 35.17 35.005 34.995 34.996 34.914 34.905 34.875  
873 35.03 34.856 34.846 34.845 34.746 34.737 34.713  
880 35.08 34.804 34.810 34.804 34.643 34.631 34.622  
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Cumulative 
Day 

Nan 
River 

Well 26 
18m 

Well 26 
22m 

Well 26 
26m 

Well 27 
18m 

Well 27 
22m 

Well 27 
26m 

Well 28 
18m 

887 35.34 35.113 35.106 35.106 34.937 34.928 34.912 34.921 
892 34.85 34.686 34.687 34.692 34.598 34.592 34.570  
901 34.49 34.452 34.450 34.449 34.424 34.418 34.403  
906 34.45 34.333 34.334 34.335 34.302 34.298 34.275  
914 34.38 34.296 34.292 34.294 34.251 34.243 34.235 34.241 
921 34.92 34.617 34.613 34.615 34.434 34.418 34.399  
928 34.78 34.583 34.583 34.587 34.484 34.476 34.442  
936 35.00 34.729 34.728 34.731 34.570 34.569 34.524  
942 34.90 34.688 34.686 34.690 34.555 34.546 34.510 34.516 
947 34.64 34.466 34.465 34.466 34.367 34.357 34.327  
956 34.35 34.138 34.137 34.140 34.006 33.994 33.955  
961 34.31 34.084 34.087 34.091 33.931 33.919 33.885  
967 34.41 34.154 34.155 34.158 33.985 33.969 33.917  
977 34.76 34.434 34.434 34.438 34.212 34.197 34.141 34.139 
981 34.82 34.475 34.474 34.479 34.233 34.219 34.164  
989 34.77 34.377 34.376 34.383 34.094 34.077 34.018  
996 34.76 34.429 34.430 34.435 34.175 34.158 34.097  
1002 34.73 34.407 34.406 34.410 34.163 34.146 34.088   
1010 34.22 33.965 33.965 33.968 33.754 33.739 33.688  
1017 34.52 34.130 33.829 34.135 33.810 33.789 33.729  
1022 34.65 34.257 34.257 34.263 33.919 33.898 33.848  
1033 34.35 34.067 34.066 34.072 33.859 33.845 33.790   
1038 34.66 34.293 34.292 34.299 34.051 34.036 33.978  
1045 35.91 35.373 35.373 35.372 35.010 34.987 34.904  
1052 36.06 35.694 35.694 35.700 35.388 35.370 35.303  
1059 39.64 38.609 38.608 38.619 37.928 37.890 37.762  
1066 37.33 36.868 36.864 36.866 36.636 36.619 36.569   
1072 36.01 35.665 35.670 35.673 35.602 35.596 35.570  
1080 38.14 37.660 37.659 37.663 37.382 37.366 37.289  
1088 37.11 36.946 36.946 36.951 36.756 36.743 36.703  
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Cumulative 

Day 
Well 28 

22m 
Well 28 

26m 
Well 29 

18m 
Well 29 

22m 
Well 29 

26m 
Well 30 

18m 
Well 30 

22m 

1 37.809 37.813 37.906 37.906 37.774 38.040 38.019 
7 37.685 37.682 37.676 37.674 37.538 38.080 38.057 
15 39.712 39.687 39.376 39.371 38.993 39.340 39.328 
21 38.195 38.204 38.402 38.400 38.260 38.575 38.546 
28 37.033 37.061 37.447 37.447 37.440 37.711 37.683 
36 35.871 35.917 36.492 36.493 36.619 36.847 36.820 
42 35.652 35.687 36.170 36.171 36.301 36.487 36.465 
50 35.857 35.877 36.201 36.203 36.257 36.329 36.310 
58 36.061 36.067 36.232 36.235 36.212 36.170 36.155 
65 35.667 35.675 35.847 35.849 35.813 35.885 35.870 
73 35.272 35.283 35.461 35.462 35.414 35.599 35.585 
99 35.422 35.407 35.384 35.388 35.209 35.337 35.319 
112 35.138 35.135 35.019 35.021 34.896 35.169 35.158 
126 35.184 35.171 34.886 34.889 34.817 35.027 35.018 
140 35.154 35.137 34.468 34.464 34.759 35.007 34.999 
155 34.947 34.925 34.846 34.849 34.618 34.764 34.756 
170 34.915 34.897 34.799 34.802 34.631 34.823 34.814 
181 34.972 34.945 34.796 34.799 34.540 34.720 34.712 
211 35.526 35.472 35.042 35.043 34.547 34.800 34.795 
234 34.974 34.948 34.782 34.784 34.480 34.735 34.724 
266 34.997 34.972 34.841 34.844 34.589 34.803 34.795 
273 34.582 34.567 34.519 34.524 34.350 34.517 34.505 
279 34.587 34.588 34.529 34.532 34.411 34.590 34.572 
286 34.832 34.825 34.519 34.520 34.474 34.736 34.729 
296 35.430 35.397 35.122 35.124 34.894 35.066 35.065 
303 35.392 35.372 35.227 35.229 35.029 35.264 35.253 
310 35.897 35.854 35.519 35.510 35.236 35.425 35.425 
321 35.837 35.817 35.639 35.640 35.469 35.708 35.695 
328 35.607 35.599 35.519 35.519 35.381 35.605 35.590 
334 35.697 35.689 35.646 35.641 35.549 35.790 35.775 
343 35.542 35.537 35.574 35.579 35.557 35.735 35.715 
348 35.862 35.857 35.792 35.797 35.720 35.924 35.906 
357 37.822 37.776 37.234 37.239 36.964 37.333 37.315 
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Cumulative 
Day 

Well 28 
22m 

Well 28 
26m 

Well 29 
18m 

Well 29 
22m 

Well 29 
26m 

Well 30 
18m 

Well 30 
22m 

364 37.382 37.365 37.119 37.124 37.333 37.220 37.200 
399 35.865 35.849 36.105 36.107 36.037 36.106 36.088 
406 36.432 36.427 36.451 36.453 36.381 36.611 36.587 
413 35.794 35.812 36.056 36.060 36.100 36.288 36.261 
441 34.981 34.991 35.172 35.211 35.226 35.293 35.279 
449 35.413 35.414 35.364 35.368 35.258 35.380 35.368 
457 35.615 35.604 35.413 35.414 35.419 35.702 35.690 
462 35.348 35.355 35.370 35.372 35.249 35.387 35.362 
469 35.482 35.463 35.336 35.339 35.107 35.329 35.302 
476 35.476 35.475 35.398 35.400 35.220 35.399 35.386 
483 35.384 35.387 35.299 35.302 35.125 35.375 35.359 
491 35.627 35.594 35.284 35.286 35.083 35.124 35.103 
500 35.666 35.659 35.535 35.537 35.285 35.526 35.512 
506 34.583 34.557 35.287 35.288 35.110 35.279 35.257 
511 35.809 35.772 35.570 35.550 35.177 35.416 35.402 
518 35.779 35.743 35.520 35.522 35.211 35.478 35.470 
525 35.274 35.249 35.157 35.160 34.893 35.081 35.065 
532 35.319 35.293 35.136 35.140 34.827 35.105 35.094 
539 35.844 35.810 35.557 35.560 35.255 35.467 35.461 
547 35.519 35.488 35.318 35.320 34.999 35.144 35.131 
555 34.317 34.287 35.094 35.097 34.760 35.066 35.057 
561 35.446 35.418 35.183 35.185 34.864 35.149 35.141 
569 35.328 35.293 35.083 35.085 34.740 34.953 34.940 
574 35.086 35.049 34.831 34.834 34.453 34.661 34.645 
581 35.411 35.381 34.947 34.948 34.746 35.056 35.046 
590 35.004 35.001 34.786 34.787 34.433 34.711 34.700 
596 35.465 35.421 35.067 35.067 34.641 34.891 34.888 
602 34.819 34.793 34.714 34.715 34.437 34.682 34.671 
610 35.288 35.253 35.005 35.006 34.670 34.907 34.899 
618 36.140 36.114 34.926 34.931 34.647 34.912 34.901 
624 35.591 35.562 35.341 35.342 35.071 35.341 35.333 
631 35.573 35.548 35.340 35.340 35.072 35.358 35.349 
639 35.296 35.279 35.175 35.175 34.967 35.229 35.212 
644 34.950 34.959 34.931 34.931 34.832 35.117 35.101 
651 35.720 35.697 35.529 35.533 35.317 35.610 35.598 
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Cumulative 
Day 

Well 28 
22m 

Well 28 
26m 

Well 29 
18m 

Well 29 
22m 

Well 29 
26m 

Well 30 
18m 

Well 30 
22m 

659 35.251 35.243 35.227 35.230 35.100 35.409 35.389 
665 35.135 35.133 35.192 35.193 35.150 35.413 35.394 
672 34.876 34.881 34.995 34.997 34.985 35.217 35.198 
679 34.861 34.863 34.953 34.960 34.933 35.178 35.160 
686 34.852 34.857 34.959 34.963 35.159 35.206 35.189 
693 35.213 35.207 35.207 35.210 35.152 35.375 35.363 
701 34.674 34.680 34.805 34.805 34.783 35.018 35.000 
708 35.230 35.234 35.336 35.342 35.361 35.581 35.568 
712 35.073 35.077 35.148 35.153 35.147 35.371 35.358 
720 35.478 35.461 35.375 35.380 35.305 35.482 35.476 
726 35.809 35.793 35.675 35.680 35.649 35.872 35.864 
733 36.261 36.248 36.113 36.116 36.049 36.378 36.358 
741 35.631 35.641 35.765 35.768 35.795 36.071 36.051 
747 35.931 35.934 35.989 35.993 36.057 36.340 36.325 
754 35.427 35.443 35.636 35.642 35.765 36.031 36.012 
761 35.447 35.454 35.742 35.747 35.823 35.733 35.736 
776 34.618 34.635 34.789 34.792 34.896 35.165 35.145 
783   35.076 35.078 35.159   
788   34.357 34.356 34.906   
798 35.009 35.021 35.017 35.019 34.914 35.210 35.197 
804   34.944 34.949 34.745   
811   34.180 34.177 34.501   
816   34.043 34.040 34.351   
824 34.908 34.893 34.806 34.809 34.632 34.855 34.843 
832   35.103 35.105 34.918   
837   34.892 34.895 34.730   
845   34.691 34.693 34.504   
854   34.353 34.353 34.414   
859 34.818 34.802 34.713 34.718 34.570 34.837 34.824 
866   34.749 34.751 34.546   
873   34.587 34.588 34.351   
880   34.218 34.223 34.339   
887 34.925 34.918 34.795 34.799 34.631 34.905 34.895 
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Cumulative 
Day 

Well 28 
22m 

Well 28 
26m 

Well 29 
18m 

Well 29 
22m 

Well 29 
26m 

Well 30 
18m 

Well 30 
22m 

892   34.301 34.302 34.268   
901   34.359 34.363 34.158   
906   34.207 34.211 34.063   
914 34.242 34.239 34.220 34.223 34.081 34.362 34.349 
921   34.068 34.071 33.944   
928   34.233 34.238 33.963   
936   34.280 34.285 33.974   
942 34.515 34.488 34.240 34.242 33.959 34.294 34.288 
947   34.113 34.115 33.797   
956   33.719 33.721 33.309   
961   33.638 33.640 33.206   
967   33.636 33.640 33.200   
977 34.139 34.086 33.774 33.776 33.289 33.547 33.543 
981   33.760 33.764 33.255   
989   33.445 33.451 32.965   
996   33.694 33.696 33.139   
1002     33.689 33.691 33.134     
1010   33.297 33.301 32.720   
1017   32.827 32.822 32.639   
1022   33.399 33.401 32.786   
1033     33.433 33.435 32.905     
1038   33.585 33.587 33.092   
1045   34.289 34.289 33.716   
1052   34.704 34.703 34.137   
1059   36.456 36.457 35.647   
1066     35.956 35.960 35.339     
1072   35.280 35.279 34.887   
1080   36.637 36.637 36.085   
1088   36.318 36.318 35.961   
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Cumulative 

Day 
Well 30 

26m 
Well 31 

18m 
Well 31 

22m 
Well 31 

26m 
Well 32 

18m 
Well 32 

22m 
Well 32 

26m 
Yom 
River 

1 37.765 37.638 37.649 37.618 37.722 37.719 37.725 37.77 
7 37.700 37.591 37.591 37.569 38.170 38.163 38.165 38.23 
15 38.939 38.341 38.344 38.331 38.738 38.727 38.728 38.86 
21 38.302 38.153 38.157 38.141 38.679 38.673 38.672 38.82 
28 37.549 37.706 37.709 37.698 38.270 38.264 38.264 38.28 
36 36.795 37.258 37.261 37.255 37.860 37.855 37.855 37.75 
42 36.446 36.981 36.980 36.977 37.210 37.209 37.208 36.88 
50 36.268 36.637 36.633 36.630 35.991 35.996 35.997 35.77 
58 36.089 36.292 36.286 36.283 34.771 34.782 34.786 34.67 
65 35.797 35.985 35.975 35.972 33.792 33.801 33.804 33.29 
73 35.505 35.677 35.664 35.660 32.812 32.819 32.822 31.92 
99 35.216 35.316 35.301 35.294 32.420 32.429 32.437 32.02 
112 34.978 34.807 34.815 34.792 32.206 32.210 32.211 31.74 
126 34.815 34.695 34.733 34.685 32.081 32.090 32.093 31.71 
140 34.799 34.789 34.834 34.781 32.679 32.682 32.690 32.59 
155 34.548 34.566 34.614 34.561 33.002 33.004 33.012 32.96 
170 34.631 34.559 34.601 34.550 32.743 32.748 32.749 32.44 
181 34.523 34.495 34.528 34.484 32.149 32.152 32.149 31.66 
211 34.486 33.964 33.980 33.947 31.533 31.536 31.535 31.01 
234 34.472 34.214 34.230 34.198 33.645 33.643 33.645 35.05 
266 34.556 34.404 34.427 34.390 34.420 34.416 34.415 35.37 
273 34.367 34.574 34.589 34.559 33.895 33.902 33.895 34.27 
279 34.427 34.541 34.560 34.529 33.730 33.733 33.733 33.72 
286 34.559 34.511 34.524 34.499 33.936 33.936 33.936 34.17 
296 34.895 34.874 34.879 34.857 34.155 34.165 34.165 34.67 
303 35.052 34.969 34.974 34.952 34.815 34.815 34.810 35.80 
310 35.199 35.003 35.006 34.989 35.075 35.067 35.069 36.17 
321 35.480 35.463 35.471 35.448 35.338 35.335 35.330 35.02 
328 35.400 35.412 35.424 35.402 35.765 35.762 35.753 36.74 
334 35.606 35.786 35.786 35.772 35.985 35.980 35.976 36.93 
343 35.585 35.810 35.829 35.804 36.143 36.137 36.127 36.74 
348 35.739 35.830 35.847 35.823 36.009 36.005 36.000 36.61 
357 36.953 36.574 36.569 36.561 36.714 36.708 36.704 37.61 



 98 

 
Cumulative 

Day 
Well 30 

26m 
Well 31 

18m 
Well 31 

22m 
Well 31 

26m 
Well 32 

18m 
Well 32 

22m 
Well 32 

26m 
Yom 
River 

364 36.905 36.644 36.654 36.637 37.173 37.165 37.160 38.15 
399 35.924 36.022 36.094 36.035 37.421 37.414 37.409 37.69 
406 36.274 36.189 36.268 36.201 37.462 37.468 37.459 37.77 
413 36.042 36.223 36.302 36.236 37.606 37.598 37.593 37.93 
441 35.184 35.308 35.381 35.319 34.166 34.178 34.179 33.17 
449 35.251 35.171 35.191 35.149 33.211 33.224 33.222 31.92 
457 35.534 35.471 35.497 35.460 32.562 32.575 32.578 34.00 
462 35.234 35.207 35.232 35.196 33.137 33.147 33.152 34.56 
469 35.099 34.942 34.958 34.929 32.782 32.790 32.794 34.42 
476 35.227 35.269 35.281 35.252 32.764 32.772 32.776 34.44 
483 35.180 35.054 35.072 35.040 32.637 32.652 32.642 34.31 
491 34.958 34.859 34.864 34.842 32.381 32.386 32.383 34.00 
500 35.527 35.226 35.240 35.210 32.333 32.340 32.345 34.09 
506 35.086 34.955 34.969 34.937 32.245 32.249 32.251 33.99 
511 35.190 34.895 34.903 34.879 32.180 32.189 32.191 33.86 
518 35.252 35.141 35.150 35.123 32.452 32.460 32.471 32.74 
525 34.884 34.896 34.913 34.879 32.738 32.740 32.739 32.59 
532 34.880 34.744 34.744 34.723 32.567 32.570 32.570 32.57 
539 35.265 35.135 35.143 35.116 32.679 32.686 32.688 32.54 
547 34.936 34.764 34.779 34.750 32.679 32.680 32.676 32.36 
555 34.798 34.532 34.534 34.519 32.164 32.168 32.166 32.82 
561 34.939 34.778 34.776 34.758 32.063 32.065 32.062 31.77 
569 34.737 34.507 34.523 34.493 32.117 32.122 32.122 31.93 
574 34.431 34.232 34.247 34.217 31.931 31.931 31.926 31.72 
581 34.787 34.553 34.566 34.529 32.427 32.429 32.434 32.66 
590 34.461 34.229 34.242 34.215 32.273 32.269 32.265 32.23 
596 34.633 34.205 34.207 34.188 32.196 32.199 32.200 32.14 
602 34.475 34.406 34.413 34.385 32.552 32.559 32.572 33.36 
610 34.645 34.423 34.429 34.401 32.875 32.879 32.886 33.60 
618 34.662 34.495 34.503 34.476 33.259 33.259 33.256 34.42 
624 35.098 35.016 35.021 34.998 34.137 34.131 34.130 35.68 
631 35.125 34.914 34.921 34.901 34.098 34.096 34.091 35.20 
639 34.973 34.894 34.910 34.883 34.638 34.633 34.630 36.11 
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Cumulative 

Day 
Well 30 

26m 
Well 31 

18m 
Well 31 

22m 
Well 31 

26m 
Well 32 

18m 
Well 32 

22m 
Well 32 

26m 
Yom 
River 

644 34.931 35.024 35.044 35.012 34.751 34.749 34.746 36.12 
651 35.358 35.225 35.238 35.212 35.036 35.032 35.029 36.29 
659 35.181 35.191 35.206 35.177 35.218 35.215 35.210 37.47 
665 35.222 35.458 35.482 35.446 35.371 35.369 35.365 36.16 
672 35.074 35.311 35.328 35.301 35.099 35.095 35.090 35.68 
679 35.033 35.267 35.274 35.254 35.064 35.063 35.061 35.48 
686 35.085 35.479 35.485 35.465 34.903 34.902 34.898 34.83 
693 35.229 35.346 35.353 35.333 34.751 34.752 34.749 34.96 
701 34.899 35.147 35.149 35.133 34.769 34.766 34.761 36.34 
708 35.465 35.848 35.863 35.834 35.471 35.470 35.456 36.33 
712 35.259 35.520 35.526 35.505 35.421 35.417 35.415 36.19 
720 35.351 35.502 35.504 35.486 35.540 35.538 35.537 36.17 
726 35.743 36.069 36.075 36.056 35.891 35.886 35.882 36.81 
733 36.061 36.190 36.202 36.181 36.627 36.620 36.614 37.62 
741 35.922 36.093 36.102 36.087 37.180 37.175 37.171 38.30 
747 36.247 36.593 36.605 36.583 37.595 37.587 37.585 38.52 
754 35.975 36.372 36.375 36.352 37.828 37.825 37.825 38.80 
761 35.554 35.602 35.603 35.592 35.806 35.803 35.802 38.29 
776 35.108 35.537 35.529 35.528 35.740 35.744 35.735 35.50 
783  35.730 35.729 35.719 34.528 34.537 34.538 34.08 
788  35.479 35.479 35.469 34.029 34.035 34.032 33.66 
798 35.075 35.115 35.102 35.095 32.744 32.753 32.755 32.12 
804  34.805 34.802 34.789 32.374 32.384 32.383 31.70 
811  34.605 34.591 34.580 32.001 32.011 32.013 31.45 
816  34.373 34.364 34.352 31.884 31.887 31.886 31.39 
824 34.742 34.803 34.780 34.773 31.880 31.892 31.896 31.47 
832  34.964 34.959 34.934 32.448 32.468 32.487 32.81 
837  34.778 34.774 34.757 32.747 32.748 32.755 32.85 
845  34.571 34.563 34.551 32.416 32.418 32.417 32.09 
854  34.964 34.958 34.937 32.552 32.559 32.564 32.32 
859 34.693 34.839 34.842 34.817 32.631 32.642 32.646 32.47 
866  34.659 34.651 34.633 32.431 32.441 32.440 32.11 
873  34.471 34.458 34.447 32.525 32.527 32.526 32.25 
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Cumulative 

Day 
Well 30 

26m 
Well 31 

18m 
Well 31 

22m 
Well 31 

26m 
Well 32 

18m 
Well 32 

22m 
Well 32 

26m 
Yom 
River 

880  34.845 34.842 34.818 32.357 32.362 32.365 32.17 
887 34.734 34.778 34.779 34.752 32.676 32.686 32.691 32.77 
892  34.486 34.489 34.465 32.369 32.371 32.368 32.13 
901  34.249 34.247 34.225 32.117 32.124 32.122 31.82 
906  34.505 34.501 34.480 32.047 32.057 32.055 31.70 
914 34.221 34.389 34.420 34.395 32.185 32.194 32.197 32.02 
921  34.046 34.038 34.020 32.111 32.116 32.118 31.91 
928  33.908 33.894 33.891 31.977 31.985 31.988 31.74 
936  33.901 33.881 33.873 31.864 31.868 31.872 31.80 
942 34.070 33.842 33.819 33.816 32.061 32.070 32.070 32.09 
947  33.651 33.635 33.624 31.890 31.889 31.886 31.68 
956  33.076 33.058 33.047 31.461 31.457 31.457 31.46 
961  32.808 32.778 32.779 31.227 30.484 30.484 31.25 
967  32.769 32.749 32.741 31.226 31.226 31.225 31.13 
977 33.233 32.751 32.728 32.723 31.247 31.250 31.251 31.17 
981  32.724 32.704 32.699 31.143 31.143 31.143 31.10 
989  32.381 32.350 32.352 30.865 30.858 30.850 30.72 
996  32.477 32.454 32.445 30.746 30.746 30.743 30.52 
1002   32.456 32.449 32.430 30.606 30.605 30.607 30.47 
1010  32.175 32.159 32.149 30.492 30.493 30.497 30.44 
1017  31.819 31.783 31.794 30.409 30.412 30.417 30.42 
1022  31.944 31.919 31.919 30.519 30.525 30.527 30.45 
1033   32.183 32.140 32.149 31.175 31.180 31.191 32.31 
1038  32.549 32.521 32.517 32.388 32.403 32.430 35.82 
1045  32.995 32.944 32.960 33.403 33.396 33.400 36.47 
1052  33.411 33.364 33.380 34.190 34.175 34.166 37.12 
1059  33.920 33.874 33.887 34.752 34.741 34.734 37.57 
1066   34.493 34.449 34.461 35.528 35.518 35.512 38.26 
1072  34.619 34.588 34.594 36.197 36.186 36.178 39.01 
1080  35.385 35.352 35.362 37.019 37.007 36.998 39.22 
1088  35.753 35.743 35.741 37.724 37.716 37.709 39.76 
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Abstract 

 A confined alluvial aquifer between two rivers shows interesting redox processes 
as a result of groundwater and surface–water interactions and groundwater flow 
dynamics.  Bank infiltration and exfiltration in this study exhibit a new sequence of redox 
reactions.  The hypothesis was confirmed at a study site located between Nan and Yom 
Rivers in Phitsanulok, Thailand, by analyzing concentrations of redox species and 
reactions as a function of distance from rivers.  Orgamic matter degradation controls the 
bank infiltration.  In contrast to current concepts, the O2 respiration and SO4

2– reduction 
occur in a short distance from the groundwater and surface water interface.  The 
reduction of Fe– and Mn–hydroxides is a major source of the dissolved Fe2+ and Mn2+ in 
transition areas.  Carbonate dissolution–precipitation reactions control concentrations of 
Mn2+. 
 
Keywords groundwater and surface–water interactions, river bank filtration, 
hydrogeochemistry, redox reactions, Thailand 
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Introduction 

 A future direction in hydrogeology is to study groundwater and surface–water 
interactions and associated hydrogeochemical processes (Glynn and Plummer, 2005).  
The groundwater and surface–water interactions have been studied since the 1960s and 
have mushroomed in the 1990s (Winter, 1995; Stanley and Jones, 2000).  Attention has 
evolved from physical to biogeochemical, and to ecological, particularly near the 
groundwater and surface–water interface (Dahm et al., 1998; Sophocleous, 2002; NRC, 
2004). 
 Groundwater and surface–water interactions, also called stream–aquifer exchange, 
are important in bank areas along major rivers.  Many cities rely on the bank groundwater 
supply.  Here, bank filtration affects groundwater chemistry and quality.  The bank 
filtration is classified into two types: infiltration and exfiltration.  The bank infiltration occurs 
when the oxic river water infiltrates into an anoxic groundwater whereas the bank 
exfiltration occurs when the anoxic groundwater enters the oxic river water. 
 Bank infiltration from a river is a major research topic in the past 20 years.  Major 
concerns are that polluted river water can contaminate the groundwater supply in many 
cities located on the banks.  Main attention has been focused on geochemical occurrence 
during the bank infiltration.  Redox processes are highlighted because the water mixing 
between oxic river water and anoxic groundwater is complicated and involves several 
redox–sensitive species including O2, NO3

–, Fe2+, Mn2+, SO4
2–, H2S, and CH4.  The redox–

sensitive species play an important role on many biogeochemical processes that in turns 
affect the groundwater quality and nutrients in the groundwater and surface water 
interactions (von Gunten and Zobrist, 1992). 
 In groundwater and surface–water interactions, redox sequences in groundwater 
are a series of redox processes occurring as a function of distance from a stream.  A 
cause is consumption of organic matter, which is in both dissolved phase in groundwater 
and sorbed phase on sediment surface (Massmannn et al., 2004).   
 Table 1 summarizes geochemical processes from high to low energy (Froehlich et 
al., 1978; Berner, 1981a,b).  The redox sequences in groundwater begin with O2 

consumption,  NO3
− reduction, Mn(III/IV) reduction, Fe(III) reduction, MnCO3 precipitation, 

SO4
2− reduction, and increasing influence of seepage water, respectively (Appelo and 
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Postma, 1996).  Each zone needs not have sharp boundary (Champ et al., 1979; Berner, 
1981a,b).   
 Redox sequences in groundwater during bank infiltration have been observed by 
several investigators (von Gunten and Kull, 1986; Jacobs et al., 1988; Lensing et al., 
1994; Stuyfzand, 1989; Bourg and Bertin, 1993; Dousson et al., 1997; Groffman and 
Crossey, 1999) but those during bank exfiltration from natural groundwater have never 
been observed.  A few studies have illustrated redox processes when organic–rich 
leachate leaves the aquifer (Baedecker and Back, 1979; Vroblesky and Chapelle, 1994; 
Ludvigsen et al., 1998; Christensen et al., 2000).  
 Redox sequences in bank filtration are scale dependent: 

1. Field scale (Lovley and Goodwin, 1988; Chapelle and Lovley, 1992; Brown et 
al., 2000; Massmann et al., 2004). 

2. Laboratory scale (von Gunten and Zobrist, 1992, 1993; Matsunaga et al., 1992; 
Kuhlmann and Schöttler, 1993; Hencke and Schulz, 1997; Schlieker et al., 2001a, b).   
 Actual redox sequences in groundwater involving bank filtration are still not fully 
understood whether or not they are site specific.  A challenge is to recognize and to 
quantify the hydrogeologic and hydrogeochemical characteristics in certain geologic 
settings (Voss, 2005).   
 A steady–state groundwater flow system, a three–dimensional body of 
continuously circulating groundwater bounded by a set of hydrogeologic boundaries (Tóth, 
1999), depends on topography, geology, and climate (Tóth, 1970).  The groundwater 
flows from a recharge area through a transition zone to a discharge area (Tóth, 1962, 
1963).  Bank infiltration occurs in the recharge area whereas bank exfiltration occurs in 
the discharge area. 

Redox Sequence in Dynamic River Bank Filtration 

 A dynamic groundwater flow system depends on changing hydrogeologic 
boundaries, topography, geology, and climate (Promma et al., 2007).  Seasonally varying 
hydrology alters the hydraulic head and thus induces changes in the groundwater flow 
direction (Brunke and Gonser, 1997).  With low precipitation in the dry season, baseflow 
in one stream contributes the discharge.  With high precipitation and flood, surface runoff 
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and interflow increase.  Surface water contributes to subsurface flow, infiltrates banks, 
and recharges the aquifer. 
 The chemical composition of groundwater changes continuously through time 
within a groundwater flow system where recharge and discharge are relatively stable (Fig. 
1).  The variations in hydrogeochemistry may be used to categorize the groundwater flow 
system into zones, referred to as hydrochemical facies (Back, 1966).  Groundwater flow 
influences the facies patterns because the groundwater flow reduces the mixing by 
diffusion, carries the chemical imprints of changes from recharge areas, and leaches the 
aquifer (Chebotarev, 1955; Back, 1966; Williams, 1970; Wallick, 1981; Fogg and Kreitler, 
1982; Sanford, 1994; Ingebritsen and Sanford, 1998; Tóth, 1999; Stuyfzand, 1999).  
Without the groundwater flow, less variation of groundwater compositions would exist 
because diffusion would reduce the difference by mixing slowly through geologic time 
(Volker, 1961).  A question of interest is, “can chemical composition patterns of 
groundwater develop in a dynamic confined alluvial aquifer located between two rivers?” 
 A sequence of redox reactions has been observed during infiltration of oxic river 
water into the aquifer near the banks (von Gunten and Kull, 1986; Jacobs et al., 1988; 
Lensing et al., 1994; Stuyfzand, 1989; Bourg and Bertin, 1993; Dousson et al., 1997; 
Groffman and Crossey, 1999).  Recently, Massmann et al. (2004) has investigated large–
scale redox processes in a river–recharged aquifer along the Oder River in Germany.  At 
their site, river water consistently infiltrates into the shallow confined aquifer.  Reduction 
processes from oxygen respiration to sulfate reduction dominate the groundwater quality 
about 3 km from the river.  Large–scale (km–scale) redox sequences have also been 
reported by Lovley and Goodwin (1988); Chapelle and Lovley (1992); Brown et al. (2000).  
Reduction of Fe– and Mn–hydroxides leads to high concentrations of iron and 
manganese.   
 This paper describes a new finding that river incision into a confined alluvial 
aquifer results in intriguing groundwater flow dynamics that makes the transition areas 
between two neighboring rivers largely isolated from oxygenated river water.  Discrete 
zones of high iron concentrations in the transition areas indicate the isolation.  Thus 
groundwater resource developers can expect to see high iron groundwater in the 
transition areas of a confined alluvial aquifer located between two rivers.  
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Methods 

 Water Sampling 

 This study analyzes the groundwater from 25 wells located between the Nan and 
Yom Rivers (Fig. 3).  The wells intersect the same aquifer at similar elevations (Fig. 4).  
Elevations of the land surface and the well’s top were measured using standard surveying 
methods.  At Wells 12–16, groundwater levels were recorded weekly in 2003.   
 In this study, the river stages were calculated for the sampling station N1, which is 
next to Well 12, in the Nan River and Y3, which is close to Well 16, in the Yom River.  
The upstream station to N1 is N5A in the Phitsanulok City and the downstream station is 
N74 in Bang Kratum.  For N1, dud is equal to 50 km and d(x) is equal to 15.4 km.  The 
upstream station to Y3 is Y16 in Bang Rakam and the downstream station is Y17 in Sam 
Ngarm, Phichit.  For Y3, dud is equal to 46.5 km and d(x) is equal to 16.15 km.   
 Then, fluctuations of groundwater levels and river stages were drawn as a function 
of time and were used with flow nets to study groundwater flow patterns, seasonal 
variation, and recharge–discharge relationships.  Firstly, stages of the Nan River were 
compared with heads in Well 12, and those of the Yom River with heads in Well 16.  
Secondly, groundwater levels in all wells were analyzed.  The groundwater flow dynamics 
was then classified into phases following the concept presented in Fig. 2.  The 
corresponding flow nets were drawn to confirm the classification and interpretation.  In 
addition, flow paths were calculated using Darcy’s Law, flow nets, and traveled time in 
individual phases. 
 Although the groundwater flow regime was divided into four phases, the 
groundwater and river water samplings were carried out in major Phases II and III.  The 
main reason is because the groundwater chemistry is rather constant throughout the year 
and Phases I and IV are on transitional changes in a short period of time.  Detailed 
groundwater sampling activities were conducted in the dry season or Phase II (February 
2006).  The groundwater sampling in the rainy season or Phase III (September 2003) 
emphasized in wells along the cross–section (Figs. 3 and 4).  The river water was also 
sampled in the same period.   
 Field parameters including temperature (T), specific conductance (SC), dissolved 
oxygen (O2), and pH, were measured immediately after purging by lowering multiple 
probes into wells.  The O2 was measured using a membrane electrode whose the 
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detection limit is 0.2 mg/L (Rose and Long, 1988).  In addition, redox potential (Eh) was 
carefully measured by using the Wood Method (Wood, 1976; Kehew, 2001).  A bottle of 
Zobell’s solution for Eh measurements was brought to sample temperature before 
reading.  The Eh combination electrode consists of a platinum–sensing electrode 
connected to a reference electrode, which is made of silver enclosed in silver–chloride 
solution.   
 The groundwater and river water were collected and preserved by using standard 
methods as described by American Public Health Association et al. (1998).  After purging, 
the groundwater samples were collected using a closed flow–through cell with an inline 
filter.  The groundwater samples were filtered by 0.45 μm filters for the analysis of 
dissolved metals (Puls and Barcelona, 1989).  Unfiltered groundwater samples were also 
collected to determine the total iron and manganese.  The river water samples were 
filtered using 0.45 μm filters to exclude suspended clays and Fe– and Mn–oxyhydroxides.  
Quality–assurance samples were collected by duplicate sampling once every ten samples. 
 The groundwater samples for the analysis of dissolved Fe2+ were preserved by 20 
mL 65% hydrochloric acid per liter of water and other metals by 10 mL nitric acid per liter 
of water.  The preservation was done immediately after filling the bottle.  Sulfide samples 
were carefully filled without air entrapment and preserved by zinc acetate solution.  The 

remaining samples were stored at 4°C and transported to the laboratory. 

 Chemical Analysis 

 The chemical analysis was generally performed within one day after sampling.  
Parameters analyzed include total dissolved solids (TDS), sodium (Na+), potassium (K+), 
calcium (Ca2+), magnesium (Mg2+), chloride (Cl–), bicarbonate (HCO3

–), carbonate (CO3
2–), 

sulfate (SO4
2–), sulfide (S2–), nitrate–N (NO3

–), nitrite–N (NO2
–), ammonia–N (NH3), silica 

(SiO2), total iron, ferrous iron (Fe2+), and total manganese (Mn).  Results were evaluated 
for their reliability using charge balance of less than 5% (Appelo and Postma, 1993).   
 The ferric iron (Fe3+) was calculated using Eq. 2 (Puls and Barcelona, 1989). 

+2+3 = FeFeFe total  (1) 
where Fe3+ is ferric iron (mg/L), Fetotal is total mobile iron (mg/L), and Fe2+ is dissolved 
ferrous iron (mg/L). 
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 The water samples were analyzed by following standard methods (American 
Public Health Association et al., 1998).  Alkalinity was determined by titration onsite.  The 
HCO3

– and CO3
2– were calculated using the alkalinity.  The atomic adsorption 

spectrophotometer was used to analyze Na, K, Ca, Mg, Fe, and Mn.  TDS was obtained 
by drying at 80°C.  Chloride was identified by using mercuric nitrate method, sulfate by 
turbidimetric method, and silica by molybdosilicate method.  The S2–, NO3

–, and NO2
– 

were analyzed by ion chromatography while NH3 by nesslerization.   

 Interpretation 

 Concentrations of iron and other parameters were drawn on a map and were 
superimposed not only by groundwater flow patterns at the time of sampling but also by 
the overall zigzag groundwater flow pattern.  Then, the effects of groundwater flow 
dynamics on redox conditions, particularly in transition areas, were analyzed.  The high 
iron anomaly in the transition areas was also evaluated for its consistency in space and 
time with respect to the zigzag groundwater flow pattern. 

 Selection of Modeling Code and Model Input 

 PHREEQC, a geochemical modeling code published by (), was chosen for 
conducting speciation and solubility calculations. This program uses H4SiO4 as the silica 
component but laboratory report silica as SiO2. Since the concentration units are in moles 
per liter, no conversion is needed. If the units are in milliequivalents per liter, a 
concentration conversion factor of 1.6 is needed. 
 The main objective was to use chemical analyses of the groundwater to determine 
what chemical reactions occurs between the groundwater and the solids. Predictions can 
be made if the controlling factors of acidity and metal contents are known. The 
procedures of geochemical modeling were as follows: 1 calculate activities of all dissolved 
species in individual samples, 2 calculate saturation indices with respect to minerals, 3 
plot them on the cross–sections along the flow paths, 4 observe a step–wise change in 
pH, 5 test a buffering hypothesis with a titration model, 6 plot results on activity–activity 
diagrams (Zhu and Anderson, 2002). 
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Site Description 

 The study area is located about 20 km from the City of Phitsanulok, lower 
northern Thailand (Fig. 3).  Based on observation in this study, there are two major 
seasons in the study area.  In 2003, the dry season lasts from November 1 to May 31 
whereas the rainy season is between June 1 and October 31.  Monsoon rain and tropical 
storms contribute most of the precipitation to the area.   
 Fig. 4 shows a geologic cross–section, which is based on detailed hydrogeologic 
investigation in this study.  The aquifer is continuous, heterogeneous, and confined.  It is 
the upper part of Chao Phraya aquifer (Wongsawat and Dhanesvanich, 1983; Department 
of Mineral Resources, 2001).  The aquifer thickness varies from 13 to 21.5 m.  A 
continuous clay layer, 13–21 m thick, overlies the aquifer.  The underlying confining layer 
is also continuous.  There are eight gravel lens inside the aquifer.  The Nan and Yom 
Rivers cut through the top of the aquifer and lens of fine–grained sand that connects to 
the aquifer.  Therefore, the groundwater is highly interactive with surface–water bodies in 
both rivers.  The transmissivity and storage coefficient were measured in this study using 
the Cooper–Jacob straight–line method (Cooper and Jacob, 1946).  Their values are 
1,988 m2/d and 3.3 x 10–4, respectively.  Based on an average aquifer thickness of 16 m, 
the hydraulic conductivity is 124.3 m/d.  Effective porosity is estimated to be 0.3. 
 The aquifer consists of Quaternary alluvial deposits of channel–filled sands and 
gravels.  Major compositions of the aquifer are made of quartz about 95% of the aquifer 
materials.  No iron–rich sands were observed.  Minor iron–bearing minerals include 
hematite, pyrite, siderite, biotite, amphibole, and pyroxene. 
 Three reasons make the area ideal for testing of the proposed hypothesis.  Firstly, 
the flow directions of the Nan and Yom Rivers are nearly parallel, approximately 
southward.  Secondly, the spacing between the rivers is appropriate, about 6–7 km.  
Finally, both rivers incise slightly into the confined alluvial aquifer.  Their riverbeds are 
located about 12–15 m below the land surface or about 2–5 m of penetration.  

Results 

 Groundwater Flow Paths 

 Phases of groundwater flow dynamics include: (I) aquifer discharge, (II) direct flow, 
(III) aquifer recharge, and (IV) reverse flow (Promma et al., 2007) (Fig. 2).  In Phase I, 
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groundwater mound in the aquifer discharges into both rivers when river stages drop (Fig. 
2a).  In Phase II, groundwater levels respond quickly and the uniform flow occurs from 
River A to B when River A rises above River B (Fig. 2b).  In Phase III, while River A 
continues a recharging process, River B rises and recharges into the aquifer (Fig. 2c).  In 
Phase IV, when River B rises above River A, the uniform flow occurs in a reverse 
direction with respect to the Phase II (Fig. 2d).  The resulting flow direction has a zigzag 
pattern (Fig. 2e). 
 Groundwater flow dynamics depends on river stages.  The groundwater and 
surface–water interactions near the Nan River are more complex than the Yom River.  
Fig. 5a illustrates that Phases I occur in the shortest period of time, about three weeks.  It 
occurs twice in one year.  The water exchange in Phase II is fairly stable in the dry 
season but those in Phase III are highly interactive in the rainy season.  Phase IV starts 
when river stages drop below the groundwater levels and ends when river stages begin to 
rise.  Phase IV is also short, about five weeks.  Fig. 2 shows corresponding conceptual 
models to each phase. 
 In Fig. 5b, groundwater levels near the Yom River show simple interactions but 
exhibit significant fluctuation within a year between 32–39 m.  Both groundwater levels 
and river stages drop dramatically in the dry season.  When river stages are below 
groundwater levels in Well 16, the aquifer discharges groundwater into the Yom River.  
This event is concurrent with Phases I and II in the Nan River (Fig. 5a).  When the rainy 
season begins in June and the river stages rise above groundwater levels, the Yom River 
recharges into the aquifer.  This event, occurring simultaneously to Phase III and IV in the 
Nan River (Fig. 5a), ends in November.   
 Fig. 6 confirms that groundwater flow dynamics is a cycle.  The cycle can be 
ended in less than a year depending on precipitation events and subsequent river runoff.  
Phase I is short because the groundwater and surface–water interactions are on 
transitional change.  Groundwater mound discharges into both rivers.  In Phase II, the 
aquifer has a uniform direct flow from the Nan to Yom River.  Phases I and II also repeat 
by the end of the year.  In Phase III, both rivers recharge the aquifer during the rainy 
season.  Phase IV shows that the groundwater flow has a reverse direction to Phase II.  
Table 1 shows raw data of Fig. 6.  Groundwater levels in the transition areas (Wells 13, 
14 and 15) change slowly, indicating that the role of river flow dynamics is less significant 
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in this zone.  Although a limitation of the classification is based on the one–year data 
sets, the repettition of  
 Fig. 8 shows flow nets in four phases of groundwater flow dynamics as identified 
in Fig. 6.  The repetition of Phases I and II in November–December has similar 
groundwater flow patterns to those in January–May.  Seasonally varying river stages (Fig. 
6) is a predominant factor that controls the groundwater flow directions of the confined 
alluvial aquifer.  Potentiometric surface is not a subdued replica of the land surface at all 
times.  River flow dynamics changes groundwater flow directions continuously, particularly 
in areas near the rivers. 
 Based on Figs. 6 and 8, details of groundwater flow directions and flow paths are 
as follows.  From January 1 to 21, groundwater mounds in transition areas discharge into 
both Nan (83°SE) and Yom Rivers (16°SE) with flow paths of 5.8 and 5.6 m, respectively 
(Fig. 8a).  From January 22 to June 2, groundwater has flown continuously from the Nan 
River to the Yom River along 18°SW with a flow path of 18.9 m (Fig. 8b).  From June 3 to 
September 26, the Yom River has begun to recharge into the aquifer along 88°NE with a 
flow path of 35.6 m while the Nan River is still recharging the system along 5°SE with a 
flow path of 48.0 m (Fig. 8c).  From September 27 to October 31, groundwater flows 
continuously from the Yom River toward the Nan River along 85°SE–85°NE with a flow 
path of 11.2 m while the Nan River becomes a discharge area (Fig. 8d).  Phase I repeats 
during November 1–21 when the aquifer discharges groundwater into the Nan and Yom 
Rivers with flow paths of 5.8 and 5.6 m, respectively.  Finally, Phase II occurs at the end 
of the year, between November 22–December 31, with a flow path of 5.7 m from the Nan 
to Yom River. 

 Effects of Groundwater Flow on Hydrogeochemistry 

 Moving in a zigzag pattern in recharge–discharge areas leads to a lack of dilution–
oxidation by oxygenated water from rivers in the transition areas.  A lack of lateral 
oxygenated recharge from the river does influence redox reactions and the availability of 
redox species including oxygen, nitrate, manganese, iron, sulfate, hydrogen sulfide, and 
methane.  Iron, which is highly sensitive to dissolved oxygen, usually indicates suboxic or 
anoxic conditions of the aquifer.  With a lack of oxygenated water, the transition areas are 
characterized by high concentrations of dissolved iron (Fig. 2e).  
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 Chemical Analysis 

 Tables 3 and 4 show results of groundwater analysis in the dry and rainy season, 
respectively.  Table 5 presents the river–water quality.  Average values of charge balance 
are 1.99% and 1.94% for the dry and rainy season, respectively.  Therefore, the chemical 
analysis is reliable.  Quality–assurance samples meet the standard duplicated sampling 
criteria.   
 According to Berner (1981), the presence of redox species found in the aquifer 
indicates that the groundwater is under anoxic (post–oxic) conditions (Tables 3 and 4) 
whereas the river water is oxic (Table 5).  The post–oxic conditions in groundwater are 
indicated by very high Fe2+ concentrations, low SO4

2–, and negligible O2 and NO3
–.  A 

couple of unstable species, S2– and NO2
–, are undetectable.  The total Mn is also high but 

does not show the high anomaly in the transition areas.  Eh values in the rainy season 
increase slightly with respect to those in the dry season whereas the O2 remains 
undetectable. 

 Geochemical Modeling 

 The calculated concentrations for species are shown in Table , and the saturation 
indices are listed in Table . The speciation are plotted in Figure , and show species 
distribution along the cross–section A–A’. The species distribution varies along the flow 
path because the groundwater chemistry changes drastically. The background 
concentration of groundwater is Ca–HCO3 type water with a pH slightly higher than 
neutral. The downgradient groundwater is predominantly SO4 type, with high 
concentrations of dissolved metals Al, Fe, Mg, and Na. The downgradient groundwater 
has elevated SO4, but the metal concentrations have dropped significantly. The aqueous 
species are thus controlled by both pH and major ions. 
 Al: The dominant species are Al–SO4 complexes in low pH, high SO4, and 
AL(OH)3 in low SO4 and near neutral waters. However, accurate analysis of Al is difficult 
to perform. Because of the low dissolved concentrations, particulate and colloidal particles 
containing Al can dominate the analysis. The analyses of Al was regarded as maximum 
possible values. If an Al content is not reported, no conclusions can be reached about the 
saturation state of aluminosilicate minerals. 
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 Fe3+: Modeling indicates that the dominant iron is polynuclear hydroxyl–complexes 
Fe3(OH)4

5+ in low pH, high Fe3+ solutions. See Stumm and Morgan (1996) for further 
discussion. In near neutral water, the species Fe(OH)2+ is dominant. 

 Analysis of Mineral Saturation Indices 

 Figures show the calculated SI for carbonate, sulfate, iron, aluminum, and 
manganese minerals at the study site. Calculation results show that a number of minerals 
are supersaturated in the groundwater samples. However, not all minerals that are 
indicated to be supersaturated are actually present at the site. The following is how to 
interpret the calculated SI values, or to identify the mineral phases that are most likely 
present in the system. 
 Speciation–solubility modeling only can point out the possibilities of solubility 
control. Positive identification of the solubility limiting phases can only be accomplished by 
microscopic or X–ray analysis of aquifer matrix. In most studies, mineralogy is a difficult 
work for entremely fine–grained or amorphous phases and solid solution effects (Jambor 
and Blowes, 1994).  
 SI shows which minerals can be present in the system and are precipitating from 
the groundwater (SI>0), and which minerals are dissolving into the groundwater (SI<0). 
Several reasons are given why many minerals calculated to be supersaturated may not 
actually be present in the system (Zhu and Anderson, 2002). 

1. Kinetics constraints. This applies to precipitation of complex structures which 
may form simply at high temperatures. Quartz is almost universally supersaturated in 
surface waters. If silica does precipitate, it will be in some other form such as amorphous 
silica. 

2. SI are for pure end–member minerals but actual minerals in the system can be 
solid solutions with complicated compositions. For jarosite, errors of more than one order 
of magnitude can be introduced by ignoring solid solutions (Alpers et al., 1989). 

3. The magnitude of SI is not important. The SI depends not only on the 
concentrations involved but also on the formula of minerals (Bethke, 1996; Wolery, 1992). 
If we were to write the formula of quartz as Si2O4 instead of SiO2, the SI would be double. 
Therefore, long formula of clay minerals often occur at the top of the supersaturation list. 
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4. Analysis errors may be significant. Particulates and colloids often contributes to 
filtration sampling errors. 

5. Thermodynamic data are questionable for its reliability. The data were obtained 
in a number of different ways and from different researchers. Minerals used in the 
experiment can be different from those in reality such as grain sizes, crystal forms, 
defects, and surface areas. 

6. SI tells nothing about the rate of occurring and quantities of minerals involved in 
the reactions. 
 SI is a good guide for certain phases and possible processes. 

 Carbonate minerals 

 Fig. x SI values of calcite for the upgradient wells are within 0–0.5, a range well 
within the uncertainties obtained from errors in sampling, laboratory analyses, and 
thermodynamic properties. Equilibrium with calcite at the site is possible because sandy 
aquifer contain less than 1% calcite. Calculated SI for aragonite are within 0–0.2 but its 
presence is unlikely. Whether or not dolomite is present in the sandy aquifer is not 
confirmed because the dolomite would be rather unusual under surface conditions. In all 
samples, magnesite is undersaturated. 

River Bank Infiltration 

 The river water is oxic.  Here, electron acceptors (O2, NO3
–, and SO4

2–) play a 
more important role than electron donors (DOC) (Massmann et al., 2004).  The recharging 
river water is a significant input of nutrients for groundwater ecology. 
 Fig. 10 shows that iron–rich groundwater exists in transition areas.  It is mostly 
likely that a lack of oxygenated lateral recharge in transition areas has led to this 
anomaly.  This evidence has confirmed that our hypothesis is plausible.  The zigzag flow 
pattern and the low penetration from the rivers leave the transition areas with a lack of 
dilution and oxidation by oxygenated river water, which influences redox reactions and the 
availability of redox species, particularly iron.  Consequently, the transition areas are 
characterized by high concentrations of dissolved Fe2+.  Fig. 2 explains the conceptual 
models of the above processes. 
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 The Fe2+ is a better mobility indicator of redox species in groundwater than the O2.  
The O2 in lateral recharge from river oxidizes Fe2+ so rapidly that the O2 is not 
measurable, for example, Wells 12 and 16 (Fig. 10 and Table 3).  Nevertheless, the Fe2+ 
concentrations in recharge–discharge areas at the banks are still moderate.   
 Redox processes at our study site take place less than 100 m from both rivers 
whereas Massmann et al. (2004) finds the affected area of about 3 km from the river and 
tens of km by Lovley and Goodwin (1988).  Difference in spacing between two successive 
rivers may explain the contrast.  At our study site, the Nan and Yom Rivers are about 6–7 
km apart causing the groundwater flow regime to be more dynamic.  Fluctuation of the 
river stages in different periods leads to the zigzag groundwater flow pattern.  It is of 
interest to study the effect of this factor on the groundwater flow regime and subsequent 
hydrochemical patterns. 
Hydrochemical Facies/Anomaly 
 The evolutionary pattern of high iron concentrations along the regional 
groundwater flow direction does not exist (Figs. 9 and 10).  Along the regional 
groundwater flow direction, the anomaly is constant in the transition areas at least for the 
two sampling periods.  Although this feature supports the hypothesis of discrete 
hydrochemical zones (Back and Barnes, 1965; Langmuir, 1969, 1997; Chapelle and 
Lovley, 1992), the high iron anomaly is not a result of chemical evolution along continuous 
flow paths.  Additional understanding of the aquifer mineralogy, speciation modeling, and 
more frequent samplings will enhance the understanding about the anomaly present. 
 High iron anomaly appears in transition areas of a confined alluvial aquifer 
between two rivers (Fig. 10).  This anomaly is a result of lacking of oxygenated water in 
the transition areas, which is caused by a zigzag groundwater movement (Fig. 2).  Fe2+ is 
oxidized immediately upon exposure to the O2 at the banks.  Anoxic conditions prevail in 
the transition areas where the O2 is consumed completely.  The rationale for appearance 
of moderate concentrations of Fe2+ at the banks and the fast oxidation is not fully 
understood. 
 Fig. 10 also illustrates that the high iron anomaly is nearly constant in space and 
time.  In other words, the high iron anomaly has developed for many years.  Also, 
seasonal changes of groundwater flow regime do not significantly affect the Fe2+ 



 

 

118 

distribution in transition areas.  The trend of the high iron anomaly is thus nearly parallel 
to the shape of the two rivers. 
 Elevated Fe2+ concentrations in the groundwater are a result of the dissolution and 
redox processes of iron–bearing minerals in the aquifer.  These minerals including 
hematite, pyrite, siderite, biotite, amphibole, and pyroxene, were observed by visual 
inspection.  The aquifer is made of at least 95% quartz, which does not contribute to the 
appearance of Fe2+.  According to Appelo and Postma (1993), important sources of Fe2+ 
in groundwater include: (1) oxidative dissolution of pyrite, (2) dissolution of siderite, (3) 
dissolution of amphibole and pyroxene, and (4) reductive dissolution of hematite and 
goethite coating on the surface of quartz grains.  As indicated by high bicarbonate 
concentrations, siderite is an important solubility control.  In addition, microorganism is 
expected to play an important role on the release of Fe2+ in groundwater (Chapelle and 
Lovley, 1992).   
 The dissolved Fe2+ is the stable phase in anoxic groundwater whereas Fe(OH)3 is 
the dominant species in river water.  Fe(OH)3 is a typical iron species in natural waters 
having measurable O2 (Kehew, 2001).  Fig. 11 shows a pH–Eh diagram of the Fe–O2–
H2O system with values found in this study.  Although the aquifer is shallow, the anoxic 
conditions strongly control the appearance of high Fe2+.  Vertical recharge from rainfall in 
the rainy season slightly influences the redox conditions of the groundwater as indicated 
by an upward shift in Eh values in Fig. 11.  In contrast, the redox conditions of the river is 
homogeneous with a slight decrease of O2 of the Yom river in the rainy season (Table 5).  
Although the Eh was measured quantitatively onsite, Fig. 11 should be, however, 
evaluated as qualitatively as possible (Appelo and Postma, 1993).   
 Fig. 12 shows that the dissolved Fe2+ is directly proportional to the total mobile Fe.  
This linear relationship is a result of filtration.  The dissolved Fe2+ is about 89.3% of the 
total mobile Fe (Table 3).  According to Puls and Bacelona (1989), the filtration of 
groundwater samples by using 0.45 μm filters for iron analyses will not provide accurate 
information concerning the mobility of iron.  If the purpose of the investigation is to 
evaluate the total mobile Fe species, which includes dissolved Fe2+ and suspended Fe 
colloids (<10 μm in diameter) in groundwater, which is the objective of this paper, 
significant underestimation of the mobility may result because the Fe colloids are 
excluded.  In contrast, if the objective is to investigate the truly dissolved Fe2+, the use of 
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0.45 μm filters still results in the overestimation of dissolved Fe2+ because the Fe colloids 
smaller than 0.45 μm in size can pass through the filters.   
 If the Fe colloids are filtered, the Fe3+ values in Tables 3 and 4 can represent the 
amount of all suspended species such as Fe oxyhydroxides, Fe organic complexes, 
among others.  The actual amount of Fe3+ in groundwater remains doubtful.  Table 6 
shows that the Fe3+ can be obtained by either (1) subtracting dissolved Fe2+ from total 
mobile Fe or (2) calculating Fe3+ using the theoretical method described by Freeze and 
Cherry (1979); that is, log [Fe3+] = 0.32–3pH.  The latter method yields so small 
concentrations of Fe3+ that the total mobile Fe is almost entirely the dissolved Fe2+, which 
is a common assumption in hydrogeology.  On the other hand, the first method shows 
that Fe3+ is about 11.7% of the total Fe (Tables 3 and 4).  The discrepancy between 
measured and theoretical values of Fe3+ is not fully understood.   

Redox Sequence 

 Massmann et al. (2004) proposed that there are five zones in a bank infiltration 
process including:   

 Oxygen–Nitrate Reduction Zone 

 Low DO in groundwater is caused by oxygen consumption by aerobic 
microorganism and by pyrite oxidation by O2. The oxygen–nitrate reduction zone shows 
that O2 and NO3

– are reduced within a few meters or less than a meter of penetration.  In 
this study, the O2 and NO3

– concentrations are below the detection limit in all wells.  This 
evidence indicates that the aquifer is highly anoxic, even near the groundwater and 
surface water interface.  The pH also drops between the river water (N1) and the 
groundwater (Well 12) from 7.2 to 6.8.  Results in this study are coherent to Massmann et 
al. (2004), who also suspected that the O2 and NO3

– reduction occur within the organic 
matter–rich riverbed in less than one day.  The microbial degradation of organic matter 
can occur within a few meters of river–water penetration (Jacobs et al., 1988; Bourg and 
Bertin, 1993; von Gunten and Zobrist, 1993; Doussan et al., 1997; Massmann et al., 
2004). 
 We also speculated that the O2 reduction is by oxidizing Fe2+ in the groundwater.  
However, the pH–Eh diagram of Fe–O2–H2O system indicates that the Fe2+ remains 
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stable although the groundwater is located near the interface.  Therefore, the competition 
between the O2 reduction by microbial activity and the O2 reduction by Fe2+ oxidation is 
not fully understood. 
 The pyrite oxidation by O2 and Fe2+ has been studied as major reactions that 
decrease the pH of natural waters (Lowson, 1982; Nordstrom, 1982; Morses et al., 1987; 
Appelo et al., 1998). with a minor role by .   
 Low NO3

– in groundwater is caused by pyrite oxidation by NO3
–. The low NO3

– 
concentrations are caused by the pyrite oxidation by NO3

– (Kölle et al., 1983; Strebel and 
Böttcher, 1985; van Beek et al., 1987; Richter et al., 1990; Postma et al., 1991; 
Aschenbrenner et al., 1992; Engesgaard and Kipp, 1992).  

 Fe–/Mn–Oxyhydroxide Reduction Zone 

 About xxx mmol L–1 Mn2+ and xxx mmol L–1 Fe2+ were produced in this zone.  The 
pH and HCO3

– values are rather constant although the reduction consumes H+.  The 
aquifer sand consists of about 95% quartz.  Similar observation was made by Massmann 
et al. (2004), who found that Mn– and Fe–hydroxide reduction was dominant in Zone II, 
150 m from the groundwater and surface water interface.   

 Mn(II)–Removal Zone 

 Massmann et al. (2004) presented that the Zone III of Mn(II)–removal, 600–700 m 
away from the river, was occured by cation exchange, sorption, and particularly slow 
precipitation as rhodochrosite (MnCO3) (Li et al., 1969; Suess, 1978; Thompson et al., 
1986; Lovley and Phillips, 1988a; Jakobsen and Postma, 1989; Matsunaga et al., 1992; 
Gingele and Kasten, 1994; Hencke and Schulz, 1997). Base on Table x, we oppose this 
idea because the all groundwater samples are undersaturated for rhodochrosite and other 
Mn minerals.  

 High Fe/Mn Zone 

 This zone is characterised by high Fe2+ and Mn2+ concentrations.  Massmann et 
al. (2004) proposed that the high Fe2+ concentrations were a result of continuously 
progressing redox reactions along the groundwater flow path.  In contrast, we propose 
that it is because of the groundwater flow dynamics. 
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 Pyrite oxidation is a source of SO4
2–.  Pyrite is typically found in organic matter–

rich clays (Berner, 1981b; Postma, 1982; Hartog et al., 2002). 
 NO3

–  is an electron acceptor in the pyrite oxidation (Table 1) (Kofod et al., 1998).  
The NO3

– is negligible in the groundwater although the study area has been extensively 
used for paddy field for which N fertilisers are heavily used.  We suspect that the NO3

– 
may be consumed by plants and reduced by pyrite oxidation in the paddy soil and 
confining units. 
 The redox sequence can proceed from oxygen consumption towards sulfate 
reduction within a few to tens of km (Lovley and Goodwin, 1988; Massmann et al., 2004) 
or within tens of m (Schüring et al., 2000).  An important controlling factor is the amount 
of organic C and other redox species in sediments. The reactivity and composition of 
organic matter affects the redox sequence.  

Discussion 

 The presence of vertical recharge is less important than the absence of lateral 
recharge, as evident by the high iron anomaly in transition areas (Fig. 10).  At the study 
area, vertical recharge from rainfall is insignificant to redox conditions of the aquifer.  This 
study is contrast to results presented by Edmunds et al. (1987), Groffman and Crossey 
(1999), and Massmann et al. (2004).  Results of this study are also contradictory to 
isotope analysis in nearby aquifers by Howard Humphreys (1986), who found that the 
groundwater at shallow depths of up to 50 m is likely to be less than 10 years old and 
that the groundwater recharge is almost entirely from rainfall.  Vertical recharge is focused 
initially where the vadose zone is thin with respect to adjacent areas.  It then progresses 
laterally over time to areas with a thicker unsaturated zone (Winter, 1983).  The changing 
magnitude and distribution of vertical recharge affects the groundwater flow dynamics, 
particularly in transition areas.  The oxygenated vertical recharge is also subject to O2 
consumption when entering the subsurface.   
 Vertical recharge from canals is negligible.  Only a few field investigations detail 
the pathways of water infiltration from stream channels or canals to the water table 
(Stephens, 1996).  The aquifer in this study is too deep from the land surface to have a 
groundwater mound rising in the vadose zone to intersect the channel (Phase I).  This 
fact is always true even if the flow duration are sufficiently long for the vadose zone to 
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reach steady–state moisture distribution, as long as the aquifer can transmit the recharge 
away from the area (Bouwer and Maddock, 1997).   
 Results in this study are opposite to Brunke and Gonser (1997) and Massmann et 
al. (2004), who consider infiltration processes from a single river into an aquifer.  Clearly 
in our study, at a particular moment in time, one river may be effluent while another 
influent.  The baseflow from the aquifer into the stream does not always occur in the dry 
season, but it occurs at both rivers for three weeks in our study.  To estimate the 
infiltration into the banks, hydraulic heads in nearby rivers must be carefully considered.  
Classification of the effluent or influent condition requires a thorough understanding of 
groundwater flow system in three dimensions. 
 Flow paths of oxygenated lateral recharge have, therefore, a zigzag pattern near 
recharge–discharge areas at the banks rather than a continuous curvilinear one across 
the entire flow system.  Our study site does not conform to the conceptual model of a 
continuous flow regime across the entire system (i.e., Tóth, 1963; Mayboom, 1966, 1967; 
Winter, 1976, 1999).  Fig. 9 shows that lateral groundwater recharge from rivers does not 
penetrate into transition areas.  Groundwater flow paths in each time period are very 
short, 5.6–48 m, in comparison with the distance of 6–7 km between the two rivers.   
 In general, the groundwater flow direction in transition areas has a similar zigzag 
pattern while flowing toward 47°SE.  As opposite to steady–state concept in Fig. 1, the 
regional groundwater flow direction in transition areas is nearly parallel to the river flow 
(Fig. 9).  This observation is consistent with what Larkin and Sharp (1992) refers to as the 
“underflow–component dominated stream–aquifer system,” which the groundwater moves 
parallel to the river channel and in the same direction as the streamflow.  The underflow 
component is predominant in fluvial systems of mixed–loaded to bed–loaded character 
and in systems with large channel gradients, small sinuosities, large width–to–depth 
ratios, and low river channel penetrations. 
 Flow paths between groundwater and surface water are often treated 
approximately as two–dimensional and steady state (e.g., Mayboom et al., 1966; 
Mayboom, 1966, 1967; Winter, 1976; Winter et al., 1999; Tóth, 1962, 1963, 1999).  
However, this study shows that the interaction between groundwater and surface water is 
three–dimensional and highly dynamic.  A thorough understanding of the groundwater and 
surface–water interaction requires a three–dimensional transient analysis of the 
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groundwater flow dynamics in the vicinity of the surface water bodies (Sophocleous et al., 
1988; Sophocleous, 1991; Harvey and Bencala, 1993; Wondzell and Swanson, 1996; 
Woessner, 2000; Sophocleous, 2002).   

Conclusions 

 Hydrogeochemical processes are always complex. Our knowledge about the 
interactions among water and associated geochemical processes is limited to results from 
laboratory studies. Field studies show a good natural pattern of rock–water interactions at 
a larger scale.  
 Groundwater is dynamic.  Hydrogeochemical changes are, however, not as 
dynamic as the hydraulic heads. The dynamic portion of an aquifer occurs near the river 
whereas the transition area nearly unchanged.  Phases of groundwater flow dynamics 
(aquifer discharge, direct flow, aquifer recharge, and reverse flow) did not show obvious 
changes in major ions but show a clear changes in temperature, redox potential, and DO.   
 In the interactions, the infiltration into aquifer induced high DO into the aquifer but 
it is consumed rapidly by organic matter. The exfiltration from the aquifer released the 
reduced species but got clogged at the interface where redox species precipitated 
immediately after react with oxygen.   
 When two rivers partially cut into a confined alluvial aquifer, seasonal fluctuations 
of river stages lead to a highly dynamic groundwater flow system and dynamic 
hydrogeochemical processes near the groundwater and surface–water interface.  In 
isolated transition areas, oxygenated lateral recharge cannot get into and play no role.  
This mechanism results in discrete zones of high redox constituents such as iron in 
groundwater.  Dynamic groundwater flow patterns  control redox conditions and anomaly 
patterns of redox species.  
 The understanding of hydrogeochemical processes of bank filtration is crucial for 
groundwater production, groundwater ecology, and other activities at the bank.  The 
groundwater flow dynamics between two rivers truncates the groundwater flow path 
yielding the zigzag groundwater flow pattern.  Without the continuous flow path, the old 
concept of hydrochemical facies and redox sequence along the continuous flow path must 
be revised. This study shows an interesting finding that the small degree of river–water 
penetration due to truncated flow path can show a different scheme of the redox requence 
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in the area located between two rivers. The area near the rivers has different 
characteristics from the transition area. Vertical recharge play little role on the 
hydrogeochemistry in this area. 
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List of Figure Captions 

Fig. 1. Illustration of a confined local groundwater flow system under steady–state 
conditions.   

Fig. 2. Schematic of conceptual models of iron accumulation in transition areas of a 
confined local groundwater flow system between two rivers under dynamic 
conditions: (a) groundwater recharges into both rivers; (b) groundwater flows from 
one river (A) to another (B); (c) both rivers recharge into the aquifer; and (d) 
groundwater reverses its river–to–river flow direction.  The resulting groundwater 
flow has a zigzag pattern (e) preventing the oxic lateral recharge from reaching 
the transition areas. 

Fig. 3. Location of the study area and groundwater and surface–water sampling points, 
Phitsanulok, Thailand.   
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Fig. 5. Flownets of groundwater flow dynamics. 
Fig. 6. Zigzag groundwater flow. 
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Fig. 8. Plots of redox species across the study area. 
Fig. 9. pH-Eh diagram of iron, sulfur, and nitrogen. Stable phases of iron include Fe2+ in 

groundwater and Fe(OH)3 in river water.   
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Table 1. Summary of a Sequence of Redox Zones during Bank Filtration 
 
Redox Zones Berner (1981) Massmann et al. (2004) This paper 
O2 reduction I I I 

NO3
− reduction II I I 

Mn(III/IV) reduction III II II 
Fe(III) reduction IV II III 
MnCO3 precipitation V III II 

SO4
2− reduction VI IV IV 

Increasing influence of seepage 
water 

VII V – 

 
 
 



 

 

Table 2. Groundwater Quality between Two Rivers, Phitsanulok, Thailand 
 

Well 
No. 

M/D/Y pH Eh 
(mV) 

SC 

(μS/cm) 

T 

(°C) 

DO 
(mg/L) 

TDS 
(mg/L) 

Na+ 

(mM) 
K+ 

(mM) 
Ca2+ 

(mM) 
Mg2+ 

(mM) 
Cl– 

(mM) 
HCO3

– 

(mM) 
CO3

2– 

(μM) 

SO4
2– 

(μM) 

S2– 

(μM) 

NO3
– 

(μM) 

NO2
– 

(μM) 

NH3 

(μM) 

SiO2 

(μM) 

Mntotal 

(μM) 

Fetotal 

(μM) 

Fe2+ 

(μM) 

Fe3+ 

(μM) 

CB 
(%) 

1 03/06/03 6.38 148.21 276 27.99  171 0.92 0.05 0.58 0.24 0.06 2.22 0.33 78.1 <0.2 <0.2 <0.2 47.1 399 8 145    
 02/17/06 6.32 –77.91 275 28.01 <0.2 165      2.20 0.17        147 129 18  

2 03/06/03 6.72 145.97 238 28.59  145 0.37 0.03 0.69 0.29 0.20 1.86 0.50 <1 <0.2 <0.2 <0.2 55.3 416 7 166    
 09/13/03 6.68 –6.57 235 27.52 <0.2 138 0.40 0.03 0.67 0.30 0.14 1.98 0.50 13.5 <0.2 <0.2 <0.2 50.0 349 7 163 144 19  
 02/21/06 6.68 –79.46 242 28.62 <0.2 140      1.94 0.50        170 150 21  

3 03/08/03 6.53 169.00 294 28.44  179 1.06 0.05 0.56 0.21 0.06 2.46 0.50 46.9 <0.2 <0.2 <0.2 42.4 433 6 185    
 02/17/06 6.51 –59.31 290 28.45 <0.2 165      2.44 0.33        193 162 30  

4 03/08/03 6.54 182.32 297 28.64  181 1.16 0.04 0.55 0.21 0.06 2.44 0.50 60.4 <0.2 <0.2 <0.2 61.2 416 7 182    
 02/17/06 6.47 –44.74 293 28.60 <0.2 175      2.40 0.33        185 162 24  

5 03/08/03 6.50 173.92 310 28.76  188 0.69 0.04 0.67 0.23 0.34 1.86 0.33 130.2 <0.2 <0.2 <0.2 18.8 349 14 156    
 02/17/06 6.52 –51.76 311 28.73 <0.2 180      1.90 0.33        158 136 22  

6 03/09/03 6.46 183.09 269 28.46  164 0.30 0.03 0.74 0.34 0.23 1.70 0.17 72.9 <0.2 <0.2 <0.2 34.1 349 10 323    
 02/19/06 6.49 –43.18 270 28.42 <0.2 160      1.88 0.33        332 278 54  

7 03/09/03 6.77 154.97 324 26.37  205 0.70 0.04 0.84 0.26 0.08 2.36 0.67 <1 <0.2 <0.2 <0.2 57.6 466 11 414    
 02/19/06 6.65 –74.46 320 26.40 <0.2 192      2.60 0.50       11 414 376 38  

8 03/09/03 6.52 143.61 329 27.77  203 0.90 0.04 0.75 0.30 0.06 2.40 0.33 145.8 <0.2 0.5 <0.2 51.2 366 9 267    
 09/13/03 6.50 –10.37 320 27.63 <0.2 191 0.89 0.04 0.74 0.29 0.08 2.48 0.33 135.4 <0.2 <0.2 <0.2 48.8 383 8 264 233 31  
 02/17/06 6.50 17.87 328 27.70 <0.2 198      2.46 0.33        275 236 39  

9 03/16/03 6.66 146.07 137 28.37  84 0.20 0.03 0.28 0.21 0.11 1.06 0.17 <1 <0.2 <0.2 <0.2 85.9 366 5 84    
 02/20/06 6.63 –81.20 135 28.33 <0.2 78      1.10 0.17        86 81 5  

10 03/16/03 6.55 135.20 310 28.11  191 1.06 0.05 0.60 0.23 0.06 2.52 0.50 10.4 <0.2 <0.2 <0.2 70.6 466 2 212    
 02/22/06 6.45 –91.38 312 28.20 <0.2 186      2.50 0.33        227 194 32  

11 03/16/03 6.77 126.03 268 28.75  162 0.63 0.02 0.72 0.31 0.08 2.20 0.67 <1 <0.2 <0.2 <0.2 36.5 516 1 205    
 02/22/06 6.69 –99.33 265 28.70 <0.2 157      2.38         204 180 24  

12 03/20/03 6.85 97.74 423 28.85  256 0.40 0.05 1.01 0.48 0.56 2.76 1.00 135.4 <0.2 <0.2 <0.2 252.9 333 2 156    
 09/14/03 6.97 1.64 423 28.18 <0.2 250 0.39 0.04 0.99 0.46 0.42 2.68 1.33 145.8 <0.2 <0.2 <0.2 182.4 333 2 145 128 17  
 02/21/06 6.83 –128.62 421 28.91 <0.2 246      2.70 0.83        156 135 22  



 

 

Table 2. (continued) 
 

Well 
No. 

M/D/Y pH Eh 
(mV) 

SC 

(μS/cm) 

T 

(°C) 

DO 
(mg/L) 

TDS 
(mg/L) 

Na+ 
(mM) 

K+ 
(mM) 

Ca2+ 
(mM) 

Mg2+ 
(mM) 

Cl– 
(mM) 

HCO3– 
(mM) 

CO32– 

(μM) 

SO42– 

(μM) 

S2– 

(μM) 

NO3– 

(μM) 

NO2– 

(μM) 

NH3 

(μM) 

SiO2 

(μM) 

Mntotal 

(μM) 

Fetotal 

(μM) 

Fe2+ 

(μM) 

Fe3+ 

(μM) 

CB 
(%) 

13 03/21/03 6.60 118.45 383 28.39  233 0.96 0.03 0.83 0.37 0.11 3.10 0.67 <1 <0.2 <0.2 <0.2 92.9 349 2 348    
 09/14/03 6.62 62.32 379 27.76 <0.2 234 0.89 0.03 0.81 0.38 0.08 3.08 0.67 <1 <0.2 <0.2 <0.2 70.6 316 3 346 306 41  
 02/21/06 6.63 –107.89 380 28.43 <0.2 225      3.12 0.67        341 326 15  

14 03/22/03 6.75 132.85 291 28.06  179 1.04 0.03 0.72 0.21 0.08 2.68 0.83 20.8 <0.2 <0.2 <0.2 47.1 399 1 303    
 09/14/03 6.83 1.05 290 27.61 <0.2 179 1.03 0.03 0.72 0.21 0.06 2.60 0.83 10.4 <0.2 <0.2 <0.2 70.6 383 2 296 261 35  
 02/21/06 6.71 –93.82 295 28.13 <0.2 170      2.60 0.67        307 274 33  

15 03/22/03 7.24 141.15 318 28.00  196 0.83 0.04 1.22 0.11 0.14 2.97 2.67 <1 <0.2 <0.2 <0.2 27.1 349 0 23    
 09/14/03 6.95 –39.12 315 27.69 <0.2 197 0.80 0.04 0.93 0.12 0.14 2.82 1.33 10.4 <0.2 <0.2 <0.2 35.9 333 1 22 19 3  
 02/18/06 6.90 –96.45 320 28.05 <0.2 191      2.80 1.17        24 21 3  

16 03/23/03 6.81 130.00 247 28.72  150 0.58 0.05 0.79 0.19 0.08 2.12 0.67 41.7 <0.2 <0.2 <0.2 30.6 333 3 170    
 09/14/03 6.74 10.88 244 26.69 <0.2 152 0.60 0.04 0.54 0.17 0.06 2.00 0.50 31.3 <0.2 <0.2 <0.2 29.4 349 2 144 127 17  
 02/18/06 6.79 –84.49 250 28.65 <0.2 143      2.10 0.67        171 150 21  

17 04/08/03 6.46 89.92 301 27.65  186 0.64 0.03 0.64 0.33 0.08 2.56 0.17 26.0 <0.2 <0.2 <0.2 49.4 366 9 183    
 02/18/06 6.45 –138.65 300 27.72 <0.2 175 0.64 0.03 0.64 0.33 0.08 2.52 0.33        186 166 20  

18 04/08/03 6.46 130.60 320 27.11  200 0.86 0.03 0.61 0.31 0.03 2.66 0.17 57.3 <0.2 <0.2 <0.2 64.7 366 12 202    
 02/18/06 6.62 –97.97 322 27.19 <0.2 191      2.60 0.50        209 180 28  

19 04/17/03 6.61 131.67 319 26.92  200 0.81 0.03 0.61 0.33 0.14 2.82 0.33 <1 <0.2 <0.2 <0.2 41.2 399 2 159    
 02/22/06 6.65 –96.66 318 26.96 <0.2 188 0.81 0.03 0.61 0.33 0.14 2.70 0.67        155 140 15  

20 04/29/03 6.68 107.83 357 24.41  235 1.40 0.01 0.78 0.48 0.11 3.12 0.50 <1 <0.2 <0.2 <0.2 138.8 399 9 257    
 02/20/06 6.74 –123.83 360 24.48 <0.2 223      3.10 0.83        268 226 42  

21 04/29/03 6.58 118.35 250 28.17  153 0.70 0.01 0.44 0.24 0.08 1.96 0.17 15.6 <0.2 <0.2 <0.2 36.5 333 12 352    
 09/13/03 6.63 –80.37 248 27.30 <0.2 150 0.68 0.01 0.44 0.23 0.08 1.80 0.33 31.3 <0.2 <0.2 <0.2 18.8 366 13 352 311 41  
 02/19/06 6.63 –108.01 243 28.23 <0.2 144      1.92 0.33        347 308 38  

22 04/29/03 6.70 119.62 378 27.65  234 1.17 0.01 0.96 0.33 0.08 3.10 0.33 5.2 <0.2 <0.2 <0.2 41.2 300 10 266    
 09/13/03 6.65 –58.68 361 27.64 <0.2 220 1.17 0.01 0.95 0.32 0.17 3.40 0.67 10.4 <0.2 <0.2 <0.2 37.1 316 9 262 232 31  
 02/19/06 6.65 –108.36 372 27.62 <0.2 225      3.34 0.67        265 233 32  

25 09/13/03 6.70 –120.55 380 27.50 <0.2 228 1.41 0.05 0.52 0.28 0.14 2.50 0.67 83.3 <0.2 <0.2 <0.2 50.0 316 9 377 332 44  
 02/22/06 6.70 –120.20 384 27.55 <0.2 232      2.50 0.67        394 359 35  
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Table 3. Water Quality of Nan and Yom Rivers, Phitsanulok, Thailand 
 

Sample No. M/D/Y pH Eh 
(mV) 

SC 

(μS/cm) 

T 

(°C) 

DO 
(mg/L) 

TDS 
(mg/L) 

Fe2+ 
(mg/L) 

Dry Season         
N1 02/25/06 7.2 407.33 170 26.3 7.5 101 0.52 

 09/12/04 7.5 450.42 150 28.2 7.0 90 0.69 
N2 02/25/06 7.1 416.05 168 26.5 7.2 99 0.51 

 09/12/04 7.2 423.82 144 29.2 7.2 85 0.54 
N3 02/25/06 6.8 421.47 175 26.7 7.2 102 0.43 

 09/12/04 7.8 427.51 156 30.1 7.1 93 0.42 
Y1 02/25/06 7.3 400.95 320 26.5 6.8 196 0.64 

 09/12/04 7.6 402.31 310 31.1 6.6 189 0.62 
Y2 02/25/06 7.2 396.38 327 26.8 7.0 200 0.52 

 09/12/04 7.7 406.15 305 31.5 6.3 185 0.63 
Y3 02/25/06 7.0 399.74 331 26.4 7.2 201 0.42 

 09/12/04 7.6 405.05 302 30.5 6.8 184 0.54 
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Table 4. Ionic Strength (I), Ion Activities, and Saturation Indices (SI) with respect to Minerals 
 

Well No. 
Parameters 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 

I (×10–3) 3.6 3.5 2.4 3.8 3.8 4.0 4.6 4.5 1.9 3.9 3.9 5.3 5.1 4.3 4.1 3.2 3.9 4.1 3.9 4.6 3.4 5.2 4.0 3.4 4.4 
log {Ca2+} –3.4 –3.3 –3.4 –3.4 –3.3 –3.3 –3.2 –3.3 –3.7 –3.4 –3.3 –3.2 –3.2 –3.3 –3.1 –3.4 –3.3 –3.3 –3.3 –3.3 –3.5 –3.2 –3.4 –3.5 –3.4 
log {CaCO3} –6.8 –6.4 –6.6 –6.6 –6.6 –6.6 –6.3 –6.5 –7.1 –6.6 –6.3 –6.0 –6.2 –6.2 –5.9 –6.4 –6.6 –6.4 –6.4 –6.2 –6.7 –6.1 –6.4 –6.5 –6.4 
log {CaHCO3

+} –4.9 –4.9 –4.9 –4.9 –4.9 –4.9 –4.7 –4.8 –5.5 –4.9 –4.8 –4.6 –4.7 –4.8 –4.6 –5.0 –4.8 –4.9 –4.8 –4.8 –5.1 –4.6 –4.9 –5.1 –5.0 
log {CaHSO4

–} –10.9  –11.3 –11.1 –10.8 –11.0  –10.7  –11.9  –11.0  –11.8  –11.6 –11.4 –11.3   –12.0 –12.2  –12.1 –11.3 
log {CaOH+} –9.8 –9.4 –9.6 –9.7 –9.6 –9.6 –9.3 –9.6 –9.8 –9.7 –9.4 –9.1 –9.4 –9.3 –9.0 –9.4 –9.7 –9.5 –9.5 –9.3 –9.6 –9.3 –9.5 –9.5 –9.5 
log {CaSO4} –5.3  –5.6 –5.5 –5.0 –5.3  –5.0  –6.2  –4.9  –5.8  –5.6 –5.8 –5.5   –6.1 –6.3  –6.1 –5.4 
log {Cl–} –4.3 –3.7 –4.3 –4.3 –3.5 –3.7 –4.1 –4.3 –4.0 –4.3 –4.1 –3.3 –4.0 –4.1 –3.9 –4.1 –4.1 –4.6 –3.9 –4.0 –4.1 –4.1 –4.3 –4.1 –4.0 
log {CO3

2–} –6.7 –6.4 –6.4 –6.5 –6.5 –6.6 –6.3 –6.5 –6.7 –6.5 –6.3 –6.1 –6.2 –6.2 –6.0 –6.2 –6.5 –6.3 –6.3 –6.1 –6.4 –6.2 –6.3 –6.3 –6.3 
log {FeOH3} –11.7 –10.5 –10.7 –10.5 –10.6 –10.2 –10.4 –9.3 –11.0 –11.3 –10.7 –10.9 –10.9 –10.5 –11.1 –10.3 –12.3 –11.1 –11.1 –11.3 –10.9 –11.0 –11.1 –10.8 –10.9 
log {Fe2+} –4.0 –3.9 –3.9 –3.9 –4.0 –3.7 –3.6 –3.8 –4.2 –3.8 –3.9 –4.0 –3.7 –3.7 –4.8 –3.9 –3.9 –3.9 –4.0 –3.8 –3.6 –3.8 –3.7 –3.7 –3.6 
log {Fe3+} –18.3 –18.2 –17.8 –17.6 –17.8 –17.3 –17.8 –16.4 –18.5 –18.3 –18.5 –19.1 –18.4 –18.2 –19.4 –18.3 –19.2 –18.5 –18.6 –18.9 –18.4 –18.6 –18.6 –18.5 –18.6 
log {FeCl+} –8.2 –7.5 –8.0 –8.1 –7.3 –7.2 –7.6 –7.9 –8.0 –8.0 –7.8 –7.2 –7.5 –7.7 –8.6 –7.9 –7.9 –8.3 –7.8 –7.6 –7.6 –7.8 –7.8 –7.7 –7.4 
log {FeCO3} –6.3 –5.9 –6.0 –6.0 –6.1 –5.9 –5.5 –5.8 –6.5 –6.0 –5.8 –5.7 –5.5 –5.6 –6.4 –5.8 –6.0 –5.8 –5.9 –5.6 –5.7 –5.6 –5.6 –5.7 –5.5 
log {FeHCO3

+} –4.7 –4.7 –4.6 –4.6 –4.7 –4.4 –4.2 –4.4 –5.2 –4.5 –4.5 –4.6 –4.2 –4.3 –5.4 –4.7 –4.6 –4.5 –4.6 –4.3 –4.4 –4.3 –4.3 –4.5 –4.3 
log {FeHSO4

+} –11.5  –11.8 –11.7 –11.5 –11.4  –11.2  –12.3  –11.8  –12.2  –12.2 –12.0 –11.8   –12.1 –12.8  –12.3 –11.5 
log {FeOH+} –7.1 –6.6 –6.8 –6.8 –6.8 –6.6 –6.4 –6.7 –7.0 –6.8 –6.6 –6.6 –6.5 –6.4 –7.3 –6.5 –6.9 –6.7 –6.8 –6.6 –6.4 –6.6 –6.5 –6.4 –6.3 
log {FeSO4} –6.0  –6.1 –6.0 –5.8 –5.7  –5.5  –6.7  –5.8  –6.3  –6.2 –6.4 –6.0   –6.3 –7.0  –6.4 –5.6 
log {H+} –6.3 –6.7 –6.5 –6.5 –6.5 –6.5 –6.7 –6.5 –6.6 –6.5 –6.7 –6.8 –6.6 –6.7 –6.9 –6.8 –6.5 –6.6 –6.7 –6.7 –6.6 –6.7 –6.6 –6.7 –6.7 
log {H3SiO4

–} –6.9 –6.5 –6.6 –6.7 –6.7 –6.8 –6.5 –6.7 –6.6 –6.7 –6.4 –6.4 –6.6 –6.5 –6.3 –6.5 –6.8 –6.6 –6.6 –6.5 –6.6 –6.7 –6.7 –6.5 –6.6 
log {H4SiO4} –3.4 –3.4 –3.4 –3.4 –3.5 –3.5 –3.3 –3.4 3.4 –3.3 –3.3 –3.5 –3.5 –3.4 –3.5 –3.5 –3.4 –3.4 –3.4 –3.4 –3.5 –3.5 –3.5 –3.5 –3.5 
log {HCO3

–} –2.7 –2.7 –2.7 –2.7 –2.8 –2.8 –2.6 –2.7 –3.0 –2.6 –2.7 –2.6 –2.6 –2.6 –2.6 –2.7 –2.6 –2.6 –2.6 –2.6 –2.8 –2.5 –2.6 –2.7 –2.6 
log {K+} –4.4 –4.6 –4.4 –4.4 –4.4 –4.6 –4.4 –4.4 –4.6 –4.3 –4.7 –4.4 –4.5 –4.5 –4.5 –4.4 –4.5 –4.6 –4.6 –5.2 –5.1 –5.2 –5.2 –5.1 –4.3 
log {KSO4

–} –7.8  –8.0 –7.9 –7.6 –8.0  –7.6  –8.6  –7.6  –8.5  –8.0 –8.4 –8.2   –9.2 –9.8  –9.2 –7.7 
log {Mg2+} –3.7 –3.7 –3.8 –3.8 –3.8 –3.6 –3.7 –3.7 –3.8 –3.8 –3.6 –3.5 –3.6 –3.8 –4.1 –3.8 –3.6 –3.6 –3.6 –3.8 –3.7 –3.6 –3.7 –3.7 –3.7 
log {MgCO3} –7.4 –7.0 –7.2 –7.3 –7.4 –7.2 –7.0 –7.1 –7.4 –7.3 –6.9 –6.5 –6.8 –7.0 –7.1 –7.1 –7.1 –7.0 –6.9 –6.9 –7.2 –6.8 –7.0 –7.0 –6.9 
log {MgHCO3

+} –5.4 –5.3 –5.4 –5.4 –5.4 –5.3 –5.3 –5.3 –5.7 –5.3 –5.2 –5.0 –5.0 –5.4 –5.6 –5.5 –5.2 –5.2 –5.1 –5.3 –5.4 –5.1 –5.2 –5.3 –5.3 
log {MgOH+} –8.7 –8.3 –8.6 –8.6 –8.5 –8.4 –8.5 –8.5 –8.5 –8.6 –8.2 –7.9 –8.2 –8.4 –8.5 –8.4 –8.5 –8.4 –8.3 –8.5 –8.4 –8.3 –8.4 –8.3 –8.3 
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Well No. 

Parameters 
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 

log {MgSO4} –5.6  –5.9 –5.8 –5.4 –5.5  –5.3  –6.5  –5.1  –6.3  –6.0 –6.0 –5.7   –6.3 –6.7  –6.2 –5.6 
log {Mn2+} –5.3 –5.3 –5.4 –5.4 –5.0 –5.2 –5.2 –5.3 –5.4 –6.0 –6.2 –5.9 –6.0 –6.2 –7.0 –5.7 –5.3 –5.1 –5.9 –5.3 –5.1 –5.2 –5.4 –5.5 –5.3 
log {MnCl+} –8.9 –8.4 –9.1 –9.0 –7.9 –8.2 –8.6 –8.9 –8.8 –9.6 –9.7 –8.6 –9.3 –9.7 –10.2 –9.2 –8.8 –9.1 –9.2 –8.7 –8.6 –8.7 –9.0 –9.0 –8.6 
log {MnHCO3

+} –6.0 –6.1 –6.1 –6.1 –5.8 –6.0 –5.8 –6.0 –6.4 –6.7 –7.0 –6.6 –6.6 –6.9 –7.6 –6.4 –6.0 –5.8 –6.6 –5.9 –5.9 –5.8 –6.0 –6.3 –6.0 
log {MnOH+} –9.4 –9.1 –9.3 –9.4 –9.0 –9.2 –9.0 –9.3 –9.2 –10.0 –10.0 –9.6 –9.8 –10.0 –10.5 –9.3 –9.3 –9.0 –9.8 –9.2 –8.9 –9.1 –9.2 –9.3 –9.1 
log {Na+} –3.1 –3.5 –3.0 –3.0 –3.2 –3.6 –3.2 –3.1 –3.7 –3.0 –3.2 –3.4 –3.1 –3.0 –3.1 –3.3 –3.2 –3.1 –3.1 –2.9 –3.2 –3.0 –3.1 –3.1 –2.9 
log {NaHCO3} –6.0 –6.5 –5.9 –5.9 –6.2 –6.6 –6.1 –6.0 –7.0 –5.9 –6.2 –6.3 –5.9 –5.9 –6.0 –6.2 –6.1 –6.0 –6.0 –5.7 –6.2 –5.7 –5.9 –6.1 –5.8 
log {NaSO4

–} –6.6  –6.8 –6.6 –6.5 –7.2  –6.4  –7.5  –6.8  –7.2  –7.1 –7.3 –6.8   –7.4 –7.7  –7.3 –6.5 
log {NH3} –7.1 –6.7 –6.9 –6.8 –7.3 –7.1 –6.7 –6.9 –6.5 –6.8 –6.8 –5.9 –6.5 –6.7 –6.8 –6.8 –7.0 –6.7 –6.9 –6.3 –6.9 –6.9 –6.8 –6.7 –6.7 
log {NH4

+} –4.3 –4.2 –4.3 –4.2 –4.7 –4.4 –4.2 –4.2 –4.0 –4.1 –4.4 –3.6 –4.0 –4.3 –4.5 –4.5 –4.3 –4.1 –4.3 –3.8 –4.4 –4.3 –4.3 –4.2 –4.2 
log {NH4SO4

–} –7.4  –7.7 –7.4 –7.6 –7.6  –7.2  –8.1  –6.5  –8.0  –7.9 –7.9 –7.4   –8.2 –8.7  –8.1 –7.4 
log {OH–} –7.6 –7.2 –7.4 –7.4 –7.4 –7.4 –7.3 –7.4 –7.3 –7.5 –7.2 –7.0 –7.3 –7.2 –7.0 –7.1 –7.5 –7.3 –7.3 –7.3 –7.3 –7.3 –7.3 –7.2 –7.2 
log {SO4

2–} –4.3  –4.5 –4.4 –4.1 –4.3  –4.0  –5.2  –4.1  –4.9  –4.5 –4.8 –4.4   –5.0 –5.5  –5.0 –4.3 
SI Anhydrite –3.3  –3.5 –3.4 –3.0 –3.2  –2.9  –4.1  –2.9  –3.8  –3.5 –3.7 –3.4   –4.1 –4.3  –4.1 –3.3 
SI Aragonite –1.7 –1.3 –1.5 –1.5 –1.5 –1.5 –1.2 –1.4 –1.9 –1.5 –1.2 –0.9 –1.1 –1.1 –0.8 –1.3 –1.5 –1.3 –1.3 –1.1 –1.5 –1.0 –1.3 –1.4 –1.3 
SI Calcite –1.5 –1.2 –1.3 –1.4 –1.3 –1.3 –1.0 –1.2 –1.8 –1.3 –1.0 –0.7 –1.0 –1.0 –0.6 –1.1 –1.3 –1.2 –1.1 –1.0 –1.4 –0.8 –1.2 –1.3 –1.2 
SI Chalcedony 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.1 0.2 0.1 0.1 0.2 0.2 0.0 0.1 0.1 0.1 0.0 0.1 0.1 0.1 0.2 0.0 0.0 0.0 0.1 0.0 
SI Dolomite –3.3 –2.5 –2.9 –3.0 –3.0 –2.9 –2.4 –2.7 –3.6 –2.9 –2.3 –1.6 –2.1 –2.4 –2.0 –2.5 –2.8 –2.5 –2.4 –2.3 –2.9 –2.0 –2.5 –2.6 –2.5 
SI FeOH3 (a) –4.2 –3.1 –3.2 –3.1 –3.1 –2.7 –2.8 –1.8 –3.5 –3.9 –3.3 –3.5 –3.4 –3.0 –3.6 –2.8 –4.7 –3.5 –3.6 –3.6 –3.4 –3.5 –3.6 3.2 –3.4 
SI Goethite 1.8 3.0 2.8 2.9 2.9 3.3 3.2 4.2 2.5 2.2 2.7 2.5 2.6 3.0 2.4 3.2 1.2 2.5 2.4 2.3 2.6 2.5 2.4 2.7 2.6 
SI Gypsum –3.0  –3.3 –3.2 –2.8 –3.0  –2.7  –3.9  –2.6  –3.6  –3.3 –3.5 –3.2   –3.9 –4.1  –3.9 –3.1 
SI Halite –8.9 –8.8 –8.9 –8.8 –8.3 –8.8 –8.9 –8.9 –9.3 –8.9 –8.9 –8.3 –8.6 –8.7 –8.6 –9.0 –8.9 –9.3 –8.6 –8.4 –8.9 –8.7 –8.9 –8.8 –8.4 
SI Hematite 5.6 7.9 7.7 7.9 7.9 8.6 8.4 10.4 7.1 6.3 7.5 7.1 7.2 8.0 6.9 8.5 4.5 6.9 6.9 6.6 7.3 6.9 6.9 7.5 7.2 
SI NH3 (g) –8.8 –8.4 –8.6 –8.5 –9.0 –8.8 –8.5 –8.6 –8.2 –8.5 –8.5 7.5 –8.2 –8.4 –8.5 8.5 –8.7 –8.4 –8.6 –8.1 –8.6 –8.6 –8.5 –8.4 –8.4 
SI Pyrite –10.6  –18.5 –21.1 –19.7 –21.3  –35.1  –11.2  –6.9  –14.0  –17.3 0.8 –10.5   –9.6 –10.8  –10.4 –6.2 
SI Pyrochroite –7.8 –7.2 –7.6 –7.6 –7.2 –7.4 –7.1 –7.5 –7.3 –8.3 –8.1 –7.5 –7.9 –8.0 –8.4 –7.3 –7.6 –7.1 –7.8 –7.0 –7.0 –7.1 –7.3 –7.3 –7.1 
SI Quartz 0.5 0.5 0.6 0.6 0.5 0.5 0.6 0.5 0.5 0.6 0.6 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.6 0.6 0.5 0.4 0.4 0.5 0.5 
SI Rhodochrosite –0.8 –0.5 –0.7 –0.7 –0.4 –0.6 –0.3 –0.6 –0.9 –1.3 –1.4 –0.9 –1.0 –1.3 –1.8 –0.7 –0.6 –0.3 –1.0 –0.3 –0.4 –0.3 –0.5 –0.7 –0.4 
SI Siderite 0.2 0.6 0.6 0.5 0.4 0.7 1.0 0.7 0.1 0.6 0.8 0.8 1.0 1.0 0.1 0.8 0.5 0.7 0.6 1.0 0.8 0.9 0.9 0.9 1.0 
SI SiO2 (a) –0.7 –0.7 –0.7 –0.7 –0.8 –0.8 –0.6 –0.8 –0.8 –0.7 –0.6 –0.8 –0.8 –0.7 –0.8 –0.8 –0.8 –0.7 –0.7 –0.7 –0.8 –0.8 –0.8 –0.8 –0.8 
SI Talc –7.9 –5.4 –6.8 –7.1 –7.0 –6.7 –5.8 –6.8 –6.3 –7.0 –4.9 –4.3 –5.8 –5.8 –5.7 –5.7 –7.0 –6.1 –5.7 –5.9 –6.4 –6.2 –6.2 –5.7 –5.9 
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Fig. 1 
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Fig. 2 
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Fig. 3 
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Fig. 4 
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Fig. 5 
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Fig. 6 
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Fig. 7 
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Fig. 8 
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Fig. 9 
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Fig. 10 
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Abstract 

 Transient streams and aquifers exchange water in three dimensions but previous 
studies have relied on steady–state, one– and two–dimensional models.  The construction 
and use of simplified two–dimensional cross–sections under steady–state conditions to 
show groundwater flow paths should consider three–dimensional, transient effects.  This 
paper demonstrates a three–dimensional, transient simulation of zigzag groundwater flow 
patterns as a result of river incision into the confined aquifer and related seasonally 
fluctuation of river–water levels using a forward particle–tracking model, PATH3D.  At a 
study site located between Nan and Yom Rivers in Phitsanulok, Thailand, a confined 
alluvial aquifer located between these rivers has discrete zones of anomalously high 
concentrations of iron in transition areas.  To prove that groundwater flow dynamics 
shown as zigzag pathlines is a cause rather than chemical evolution along continuous 
flow paths, the transient flow and particle tracking models were developed to study 
groundwater pathlines and to calculate corresponding travel times.  Results confirm the 
zigzag groundwater pathlines and provide a good application example of three–
dimensional, transient simulation of particle tracking modeling as a standard 
postprocessing procedure to flow modeling of groundwater/surface–water interaction. 
 
Keywords  Groundwater/surface–water interaction, Particle tracking, Groundwater flow 
model, Transient simulation, Thailand 
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Introduction 

 Particle tracking is the most general method for calculating the flow paths or 
pathlines of purely advective solute particles (Zheng and Bennett, 2002).  If water density 
is uniform, the pathlines of oxygenated lateral recharge under advection alone conincide 
with the pathlines of groundwater flow.  It delineates groundwater pathlines by tracking the 
movement of imaginary particles placed in the groundwater flow system.  It helps visualize 
the flow patterns, which is commonly used as postprocessors to groundwater flow 
modeling.  For example, particles are placed around the perimeter of the model to yield 
the groundwater flow field.  
 The particle–tracking model depicts recharge–discharge areas more clearly, 
particularly in accessing the effects of partially penetrating streams (Anderson and 
Woessner, 1992).  In transient simulation, the path of a particle is dependent on a 
changing velocity field.  The movement of dissolved oxygen in groundwater in this study 
can be tracked for advective transport using a particle tracking code.  A general program 
consists of four components including performing velocity interpolation, advancing of 
particles using analytical and numerical integration, defining initial particle locations, and 
formatting the output (Zheng and Bennett, 2002).  Calculated results are commonly saved 
as intermediate particle positions in various times.  Then, another graphical program 
draws images of pathlines as desired. 
 For analytical approach, Nelson (1978) was a pioneering scientist who developed 
a particle tracking code, which later became a computer program S–PATHS (Oberlander 
and Nelson, 1984).  Analytical solutions of particle tracking along streamlines were 
proposed by Bear and Verruijt (1987), Kinzelbach (1986) and Javandel et al. (1984).  
Newsom and Wilson (1988) determined capture zones around a pumping well located 
near a fully penetrating stream but the model is limited to two–dimensional steady–state 
conditions. 
 Particle tracking codes based on semianalytical approach include USGS 
MODPATH code (Pollock, 1988, 1989, 1994) and USEPA WHPA code (Blandford and 
Huyakorn, 1991).  MODPATH uses the head solution obtained from USGS MODFLOW 
code (McDonald and Harbaugh, 1988, Harbaugh and McDonald, 1996, Harbaugh et al., 
2000).  WHPA, a collection of analytical and numerical solutions for studying wellhead 
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protection areas, includes GPTRAC code that applies a semianalytical solution for particle 
tracking. 
 For numerical approach, particles are introduced into the groundwater flow system 
and moved in the domain as a function of velocity distribution that is calculated from 
heads generated by a numerical groundwater flow model (Zheng and Bennett, 2002).  
Therefore, the flow model execution is always required prior to particle tracking simulation.  
Particle tracking codes use interpolation to calculate velocities at particle locations.  
Commonly used particle tracking codes that are based on numerical solutions are USGS 
MOC (Konikow and Bredehoeft, 1978), RNDWALK (Prickett et al., 1981), GWPATH 
(Shafer, 1987, 1990), FLOWPATH (Franz and Guiguer, 1990) and PATH3D (Zheng, 
1989).  USGS MOC and RNDWALK use the Euler’s method.  GWPATH uses the fourth–
order Runge–Kutta method and accepts steady–state head solution from two–dimensional 
flow model.  FLOWPATH is also two–dimensional and its particle–tracking scheme is 
based on Euler’s method with adaptive step size control.  PATH3D is a three–dimensional 
particle tracking code based on the fourth–order Runge–Kutta method with a step–
doubling adaptive step size control procedure.  PATH3D uses either steady–state or 
transient head solutions obtained from MODFLOW as inputs to calculate pathlines or any 
block–centered finite–difference model.   
 Particle tracking is a useful tool to delineate pathlines as a result of 
groundwater/surface–water interaction.  In groundwater/surface–water interaction, a 
current focus is on transient three–dimensional analysis of dynamic interaction (Dahm et 
al., 1998, Sophocleous, 2002, NRC, 2004, Promma et al., 2007).  Groundwater flow 
dynamics is referred to as changing groundwater flow patterns caused by seasonal 
fluctuations of surface–water levels and vertical groundwater recharge (Promma et al., 
2007).  Woessner (2000) points out that a large–scale groundwater/surface–water 
interaction is controlled by: (1) the distribution and magnitude of hydraulic conductivities 
within the channel and surrounding alluvial sediments, (2) the relation of stream stage to 
the adjacent groundwater level, and (3) the position and geometry of the stream channel 
within the alluvial plain.  The flow direction of the hydrologic interactions depends on 
hydraulic heads.   
 In addition, groundwater/surface–water interaction and related advective transport 
are significant to the understanding of a sequential redox reactions that are observed 
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during infiltration of oxic river water into the aquifer and during exfiltration of anoxic 
groundwater into the river (von Gunten and Kull, 1986; Jacobs et al., 1988; Lovley and 
Goodwin, 1988; Lensing et al., 1994; Stuyfzand, 1989; Chapelle and Lovley, 1992; Bourg 
and Bertin, 1993; Dousson et al., 1997; Groffman and Crossey, 1999; Brown et al., 2000; 
Massmann et al., 2004).  The study of hydrogeochemical processes with respect to 
groundwater/surface–water interactions is a future direction of hydrogeology (Glynn and 
Plummer, 2005). 
 Particle tracking models have been applied mainly to study the boundary of 
capture zones of existing or proposed hydraulic control systems in two dimensions 
(Schafer–Perini and Wilson, 1991; Bair et al., 1991; Lerner, 1992; Forster et al., 1997; 
Tiedeman and Gorelick, 1993; Mulligan and Ahlfeld, 1999) and in three dimensions 
(Zheng et al., 1989; Kinzelbach et al., 1992; Faybishenko et al., 1995; Bair and Lahm, 
1996; Schafer, 1996; Zlotnik, 1997; Steward, 1999).  However, a few particle–tracking 
studies involved in the three–dimensional transient simulation. 
 Seasonally fluctuation of river–water levels alters the hydraulic head and thus 
induces dynamic changes in groundwater flow patterns.  As Brunke and Gonser (1997) 
summarized that there are two major groundwater–flow patterns.  One pattern occurs 
when the river loses water to bank infiltration of the aquifer during flooding in the rainy 
season and another in the dry season when the stored groundwater is released into the 
river.  Later, Promma et al. (2007) discovered that there are at least four groundwater–
flow patterns if two parallel intriguing rivers bind a confined aquifer.  These dynamic 
groundwater–flow patterns have never been examined for the detailed pathlines using a 
three–dimensional, transient, particle tracking simulation.   
 In this study, the lateral groundwater recharge from rivers carries a chemical 
imprint, such as dissolved oxygen, to transport advectively in the groundwater flow field.  
Advective transport is referred to as the movement of solutes at the average seepage 
velocity of groundwater (Zheng and Bennett, 2002).  At field scale, the advective transport 
plays more important role on the migration of oxygenated lateral recharge from rivers than 
the dispersive process.  The advective calculation provides a good estimate of the solute 
movement.  This paper demonstrates a three–dimensional, transient simulation of zigzag 
groundwater flow patterns as a result of river incision into the confined aquifer and related 
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seasonally fluctuation of river–water levels using a forward particle–tracking model, 
PATH3D.   

Site Description 

 The hydrology of southern Phitsanulok, Thailand, is characterized by the dynamic 
interaction between groundwater and river water.  One of the most interesting feature is 
the dynamic interaction between groundwater and two parallel rivers.  The study area is 
located about 20 km from the City of Phitsanulok, lower northern Thailand.  Fig. 3 shows 
that the site is located inside a half–graben Tertiary structure (Wongsawat and 
Dhanesvanich, 1983).  Pre–Tertiary rocks form a basement with 1–2 km deep at the 
bottom.  The Quaternary aquifer sediments overlie the semi–consolidated Tertiary ones.  
With flat topography, the groundwater flow dynamics is difficult to determine. 
 Fig. 4 shows a cross–section which is based on detailed hydrogeologic 
investigation in this study.  The aquifer is continuous, heterogeneous, and confined.  It is 
the upper part of Chao Phraya aquifer, an alluvial deposit of channel–filled sand and 
gravel (Department of Mineral Resources, 2001).  The aquifer thickness varies from 13 to 
21.5 m.  A continuous clay layer, 13–21 m thick, overlies the aquifer.  The underlying 
confining layer is also continuous.  There are 8 gravel lens inside the aquifer.  The Nan 
and Yom Rivers cut through the top of the aquifer and lens of fine–grained sand that 
connects to the aquifer.  Therefore, the groundwater is highly interactive with surface–
water bodies in both rivers.  The aquifer yields at least 1,056 m3/d of groundwater.  The 
transmissivity and storage coefficient of the aquifer, measured in this study, are 1,988 
m2/d and 3.3 x 10–4, respectively. 
 Three reasons make the area ideal for testing of the proposed hypothesis.  Firstly, 
the flow directions of the Nan and Yom Rivers are nearly parallel, approximately 
southward.  Secondly, the spacing between the rivers is appropriate, about 6–7 km.  
Finally, both rivers incise slightly into the confined alluvial aquifer.  As measured at 
gauging stations upstream and downstream to the study area in 2002, their riverbeds are 
located about 12–15 m below the land surface or about 2–5 m of penetration (Royal 
Irrigation Department, unpublished data).   
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Research Method 

 Simulation Code 

 The simulation code used was Groundwater Vistas, version 3 (demonstration–
public domain) (Environmental Solutions Inc, 2001).  Groundwater Vistas is a groundwater 
modeling software for Microsoft Windows that couples many public–domain groundwater 
modeling codes with graphical analysis tools.  In this software, the MODFLOW code 
(McDonald and Harbaugh, 1988; Harbaugh and McDonald, 1996) was used to simulate 
head distribution and relevant velocity field prior to performing the particle–tracking model. 
The finite–difference groundwater flow model is the most widely used because of its 
simplicity and the ease with which it can be applied to three–dimensional problems.  After 
flow modeling, the PATH3D code (Zheng, 1989) was used to calculate flow paths and 
travel times within the domain.  PATH3D was selected to solve many contamination 
problems, for example, Zheng et al. (1991) and Levy (1993).  In this study, the simulation 
focused on calculating an approximate evaluation of the advective transport of dissolved 
oxygen in lateral recharge from Nan and Yom Rivers.  Particles were placed in the 
upgradient areas at the potentiometric surface and moved until they reached the 
discharge points.  The particle progress was tracked forward in time.   

 Conceptual Model 

 The model was developed using the conceptual hydrogeologic model shown in 
Fig. 1.  A continuous flow regime is truncated if two successive parallel rivers that incise 
partially into the confined aquifer have seasonally varying water levels.  The truncated 
flow leads to a lack of oxygenated water from rivers in transition areas.  While vertical 
recharge from rainfall can occur through a confining unit, a lack of lateral recharge plays a 
more important role.  Consequently, the transition areas are isolated from oxic conditions 
that can be indicated by abnormally high concentrations of some redox–sensitive species 
such as iron.  This anomaly is a result of groundwater flow dynamics rather than the slow 
chemical evolution (Promma et al., 2007). 
 Fig. 2 shows a schematic of conceptual models described above.  When 
groundwater moves slowly from a recharge zone into the aquifer in one season, it 
transports dissolved oxygen only by tens of meters (Fig. 2a).  After the transition into the 
rainy season, the groundwater and solutes move along other directions by tens of meters 
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and the former recharge zone becomes a discharge area (Fig. 2b).  Moving in a zigzag 
pattern in recharge–discharge areas leads to a lack of dilution–oxidation by oxygenated 
water from rivers in the transition areas.  A lack of lateral oxygenated recharge from the 
river does influence redox reactions and the availability of redox–sensitive species 
including oxygen, nitrate, manganese, iron, sulfate, hydrogen sulfide and methane.  Iron, 
which is highly sensitive to dissolved oxygen, usually indicates suboxic or anoxic 
conditions of the aquifer.  With a lack of oxygenated water, the transition areas are 
characterized by high concentrations of dissolved iron (Fig. 2c).  

 Storage Parameters 

 During a transient simulation, water is released from or taken into aquifer storage.  
Heads change with time as a result of this event.  The storativity, capacity of an aquifer to 
transfer groundwater to and from the storage, is important in transient modeling.  Values 
of storativity are obtained using pumping tests in this study.  The storativity is assumed to 
be uniform within the aquifer.  There is no storage in confining layers. 

 Initial Conditions 

 The initial condition for a transient model was selected from a steady–state head 
solution generated by a calibrated model.  According to Anderson and Woessner (1992), 
the initial head distribution at the beginning of the simulation for calibration was obtained 
by using static steady–state values, where heads are constant throughout the domain.  In 
the transient modeling, the dynamic average steady–state conditions, where head varies 
spatially, was obtained from the calibrated model. 

 Boundary Conditions 

 The propagation of transient effects on the boundary was monitored.  This is to 
avoid that the stress would cause heads or flows to change positions and would thus 
make the model unrealistic.  Boundary conditions were changed by expanding the grid 
and moving the boundary away from the domain center.  Also, the change in flow rates 
across a boundary was evaluated.  For constant head boundary, the flow across the 
boundary is the same for the initial condition and for the final time step.  For specified flux 
boundary, the head along the boundary is the same as well.  No flow boundary was set 
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far from the model center.  This method ensures that the boundary does not affect the 
solution. 

 Spatial Discretization 

 Heads were calculated at discrete points, called nodes, in space.  The region of 
simulation, a domain, was visualized as divided into cells or blocks surrounding each 
node.  These cells were separated by grid lines located between adjacent nodes.  
Hydraulic properties were specified for each cell and are assumed uniform within the cell.  
In a simulation of partially penetrating streams, grid discretization in both horizontal and 
vertical dimensions is important in identifying accurate pathlines.  To simulate groundwater 
flow between two rivers, a regularly spaced, finite–difference model grid was constructed 
and rotated so that the x–axis would be parallel to the rivers (Fig. x).  Each cell is 200 x 
200 m in the horizontal plane.  The grid consists of 50 rows and 50 columns, and the 
rotation angle from true north is clockwise 45 degrees.  The grid rotation is to align model 
rows with the principal direction of regional groundwater flow, which is toward 30°SE.  To 
maintain reasonable computer runtimes, the domain of the regional model was not 
entered southeast. 

 Temporal Discretization 

 The regional scale model simulates transient groundwater flow for a period from 
January to December 2003.  In the transient flow model, the total simulation time of 1–
year was divided into 52 stress periods.  For each stress period, the average 
hydrogeologic conditions for that time are assumed to be constant.  Each stress period 
was divided into 10 time steps.  Heads were calculated for times corresponding to the end 
of each time step. 
 Several trial runs of the model were done using different time steps.  The largest 
possible time step that does not affect the solution was chosen in the transient simulation.  
The solution proceeds through at least five time steps.  The time step increases as the 
simulation progresses as a geometric progression of ratio 1.414.  The simulation period is 
discretized into blocks of time of variable lengths, known as stress periods.  Parameter 
values were changed to fit scenarios in each stress period. 
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 Calibration 

 Since a flow solution must be obtained first before particle tracking calculation can 
be made, the particle tracking simulation are functioned as the postprocessing step.  It 
used the grid system and hydraulic head solution obtained from the flow model. 
 The data used to verify the modeling results were obtained from 25 wells located 
between the Nan and Yom Rivers (Fig. 3) (Promma et al., 2007).  Groundwater levels at 
Wells 12–16 were recorded weekly.  Convergence criterion was set at below 0.001 m.  As 
a rule of thumb, this criterion should be at least two orders of magnitude smaller than the 
desired head values, which range between 30 and 40 m (Anderson and Woessner, 1992). 
 Manual trial–and–error calibration was used in the calibration.  Calibration targets, 
the calibrated value with its associated error, was set before the calibration.  Most 
calibration values do not coincide with nodes.  This type of error was evaluated to be 1 m 
or more in the model?  The grid was adjusted to minimize the error. 

Results and Discussion 

 Simulated Groundwater Flow Patterns 

 At most locations, particles moved almost horizontally in and out of rivers.  On 
entering the aquifer, their movement became zigzag in the general SE direction of 
groundwater flow. Flow within the domain is demonstrated by the 10 particle paths 
displayed in the map view of Fig. x.  Numbers shown at stars along the paths represent 
the travel time, in days, to that point.  Cross–sectional view of particle paths A through J 
are displayed along with equipotential lines in Fig. x. 
 Fig. 6 shows that the simulated groundwater flow patterns match with observed 
patterns very well.  From January 27 (mid dry season) to June 3 (early rainy season), 
groundwater has flown continuously from the Nan River to the Yom River along 17°SW 
with a flow path of 15.2 m (Fig. 6a).  From June 4 to October 4 (early dry season), the 
Yom River has begun to recharge into the aquifer along 80°NE with a flow path of 35 m 
while the Nan River is still recharging the system along 5°SE with a flow path of 40.3 m 
(Fig. 6b).  From October 5 to January 7 (mid dry season), groundwater flows continuously 
from the Yom River toward the Nan River along 81°SE with a flow path of 34.7 m while 
the Nan River becomes a discharge area (Fig. 6c).  Finally, from January 8 to 26, 
groundwater mounds in transition areas discharge into both Nan (82°SE) and Yom Rivers 
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(15°SE) with flow paths of 4.5 m (Fig. 6d).  The regional groundwater flow direction is 
toward 62°SE (Fig. 6e), which is nearly parallel to the rivers. 

 Simulated Fluctuation of Groundwater Levels 

 For the fluctuation of groundwater levels, simulated heads match those in 
observational wells, Wells 12–16.  Fig. 5 illustrates that groundwater levels near the Nan 
River (Well 12) are highly fluctuated.  They are fairly stable in the dry season and slightly 
rise in the rainy season.  In contrast, groundwater levels near the Yom River (Wells 16) 
drop in the dry season but rapidly rise in the rainy season.  This feature responds to river 
water levels.  In the transition areas (Wells 13, 14 and 15), groundwater levels, however, 
change slowly, indicating that the role of river flow dynamics is less significant.  
Groundwater levels in all areas reach their peaks by the end of rainy season in late 
September–early October. 
 Flow paths between groundwater and surface water are often treated 
approximately as two–dimensional and steady–state (e.g., Mayboom et al., 1966; 
Mayboom, 1966, 1967; Winter, 1976; Winter et al., 1999; Tóth, 1962, 1963, 1999).  
However, this study shows that the interaction between groundwater and surface water is 
three–dimensional and highly dynamic.  A thorough understanding of the 
groundwater/surface–water interaction requires a three–dimensional, and transient 
analysis of the flow dynamics in the vicinity of the surface water bodies (Sophocleous et 
al., 1988; Sophocleous, 1991; Harvey and Bencala, 1993; Wondzell and Swanson, 1996; 
Woessner, 2000; Sophocleous, 2002; Promma et al., 2007).   

Conclusions 

 This paper shows an interesting simulation of groundwater flow dynamics using 
transient, three–dimensional approach.  Results confirm that when two rivers partially cut 
into a confined aquifer and the seasonal fluctuations of river stages lead to a highly 
dynamic groundwater flow system.  The reversal of groundwater flow directions occurs 
when changing water levels in both rivers.  This in turn results in seasonal reversal of 
groundwater flow paths in a zigzag pattern rather than a continuous curvilinear one.  
Transition areas are thus isolated from oxygenated recharge water.   
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 Streams and aquifers exchange water horizontally and vertically but most studies 
have relied on one– or two–dimensional models.  A detailed three–dimensional study is 
needed for a better understanding of the groundwater/surface water interactions.  The 
construction and use of simplified two–dimensional cross–sections under steady–state 
conditions to show groundwater flow paths should consider the implications of three–
dimensional and transient effects. 
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Table 1. Model design 
 

Criteria Design/Selection 
Software used Groundwater Vistas (v.3 student version: MODFLOW2000) 
Aquifer type Confined 
Domain x–axis Maximum 50 columns x 200 m  
Domain y–axis Maximum 50 rows x 200 m  
Domain z–axis 1 layer x Varied thickness (13–21 m) 
Time Steady state (4 scenarios) 
Boundary Conditions Source: constant head 
 Sink: constant head 
Initial Conditions Hydraulic head = 40 m in all active cells 
K Heterogeneous (98.7– m/day) 
n 0.3 
Recharge rate Initial value = 0.000003 m/day; trial and error 
Calibration targets (1) 10 wells; RMS ≤ 0.1 m; Convergence criterion 0.001 m 
 (2) Matched flow pattern 
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Table 2. Design of a particle–tracking model 
 

Criteria Design/Selection 
Software used Groundwater Vistas (v.3 student version: PATH3D) 
Domain x–axis Same as flow model 
Domain y–axis Same as flow model 
Domain z–axis Same as flow model 
Time Steady state (4 scenarios) 
Boundary Conditions Depending on each scenario 
Initial Conditions Co = 0 
Calibration targets (1) 10 wells; RMS ≤ 0.1 m 
 (2) Matched anomaly pattern 
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Fig. 1 
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Fig. 2 
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Fig. 3 
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Fig. 4 
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Introduction 

 Over the past 20 years, the understanding of hydrogeochemical processes in 
groundwater and surface–water interactions has increased greatly.  The literature on the 
interpretation of geochemical processes in groundwater by using chemical/isotropic data 
and simulations of hypothetical reactions is considerable (Glynn and Plummer, 2005).  
Geochemists have evaluated redox reactions and the partial equilibrium concept in 
aquifers in which chemical evolution is driven by one or more concurrent irreversible 
reactions.  Carbonates, primary silicates, clays and sulfide minerals, ion exchange, and 
organic carbon reactions play important roles in driving chemical evolution in these 
systems.  Hydrogeochemists have also addressed important environmental issues, such 
as arsenic contamination, nutrient and trace element transformations, the origins of acid–
mine drainage water, and geomicrobiological reactions in the subsurface that affect 
reaction rates, redox processes, and freshwater aquifer storage and recovery. 
 Pioneering works on hydrogeochemistry include Palissy (1580), Palmer (1911), 
Renick (1924), Piper (1944), and Hem (1959, 1992) (Back and Herman, 1997; 
Narasimhan, 2005).  Landmarked advances include the hydrochemical facies concept, the 
application of thermodynamic equilibrium principles, the understanding of redox reactions 
and groundwater dating (Glynn and Plummer, 2005).  The geochemistry of groundwater is 
well described by Appelo and Postma (1993), Chapelle (1993), Drever (1997), Hem 
(1959, 1992), Hitchon et al. (1999), Langmuir (1997), Nordstrom and Munoz (1994), and 
Stumm and Morgan (1996). 

Hydrochemical Facies 

 Hydrochemical data are useful in determining a source of groundwater recharge 
and related groundwater flow direction.   
 Back (1960, 1966) first defined the hydrochemical facies concept by explaining 
observations of hydrochemical patterns as a function of groundwater flow.  The 
hydrochemical patterns affect regional variations of groundwater composition.  The 
sequence of hydrochemical patterns along the groundwater flowpath is called chemical 
evolution, which was reported by Cederstrom (1946), Foster (1950), Chebotarev (1955), 
Garmonov (1958), Kamensky (1958), White et al. (1963), among others.  The concept 
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involves regional flow to allow sufficient time and exposure between groundwater and 
minerals to react.  Local flow thus rarely show the chemical evolution. 
 Concentrations of dissolved constituents in groundwater can vary spatially and 
temporally along a groundwater flow path as a result of hydrogeochemical reactions 
during the groundwater movement.  In this case, hydrochemical facies or zones are align 
parallel to the groundwater flow direction.  Chemical evolution is a description of the 
changes in hydrochemical facies from recharge to discharge areas along the groundwater 
flow path.  The study of hydrogeochemistry related to groundwater and surface water 
interaction requires understanding of the aqueous reactivity, aquifer materials, and 
recharge characteristics.  
 Hydrochemical facies observed in groundwater can be related to:  
 1. heterogeneities in either reactive mineral abundances or in hydrologic 
properties,  
 2.  mapping hydrochemical facies and zones can help indicate the regional 
groundwater flow directions. 
 Differences between regional flow directions deduced from hydrochemical patterns 
and those indicated by a modern (predevelopment) potentiometric surface can indicate 
changes in hydraulic conditions (e.g. recharge rate) on a shorter, more recent time scale 
than those responsible for hydrochemical observations (Plummer et al. 2004a, 2004b, 
2004c; Sanford et al. 2004a, 2004b).  

Modeling of Oxidation–Reduction Processes 

 The thermodynamic equilibrium theory helps assess departures from equilibrium 
and calculate a sequence of redox reactions.  Oxidation–reduction (redox) processes in 
groundwater involve irreversible nonequilibrium reactions and subsequent changes in the 
oxidation states of elements.  Early development of speciation models did not account for 
the different oxidation states.  This development was based on the electrochemical theory 
proposed by metallurgists (Pourbaix, 1949).  Later, the pH and redox conditions were 
used to characterize dominant aqueous species, mineral reactions and stabilities 
(Krumbein and Garrels, 1952; Baas–Becking et al., 1960; Garrels and Christ, 1965; 
�Sill n, 1967).  Historical development about the application of redox processes in 

hydrogeochemistry was reviewed by Thorstenson (1984) and Hostettler (1984). 



 

 

178 

 Most redox reactions are inequilibrium and the assessment of redox states in 
natural groundwater is difficult (Morris and Stumm, 1967; Baedecker and Back, 1979; 
Champ et al., 1979; Thorstenson et al., 1979; Thorstenson, 1984; Runnells and Lindberg, 
1990; Stumm and Morgan, 1996).  Berner (1981) and Stumm and Morgan (1996) best 
described the sequence of redox reactions in natural aqueous environments.  
 The first speciation model for redox reactions is called the PATHI model 
(Helgeson, 1968; Helgeson et al., 1970).  Later, D.C. Thorstenson extended the 
geochemical reaction modeling from simple inorganic hydrogeochemical reactions to 
complex redox processes by using electron conservation convention (Parkhurst et al., 
1980, 1982; Plummer et al., 1983).  This concept was also used in PHREEQE (Parkhurst 
et al., 1980), BALANCE (Parkhurst et al., 1982), and NETPATH (Plummer et al., 1994).  
Next, the computing capacity was increased and the O–H mass–balance relations was 
applied in EQ3/6 (Wolery, 1979; Wolery et al., 1990), PHREEQC, and PHREEQCI 
(Parkhurst, 1995; Parkhurst and Appelo, 1999; Charlton et al., 1997; Charlton and 
Parkhurst, 2002).  

Groundwater Dating 

 Advances in the measurement at low concentrations of chemical and isotopic 
tracers lead to increasing estimates of groundwater ages, which are called groundwater 
dating.  The groundwater dating has proven useful in extracting information on rates of 
geochemical and microbiological processes in aquifers.  Therefore, a future research for 
this study is to conduct an isotope study of groundwater to confirm the groundwater age, 
the travel time between the point of recharge from rivers and the point of sampling (Glynn 
and Plummer, 2005), in this dynamic groundwater system.   
 Typically, multiple tracers are used in estimating ground–water ages because of 
uncertainties in the available techniques, flow and transport complexities, and difficulties in 
obtaining representative data. A number of papers review the advantages and limitations 
of geochemical dating techniques in more detail than can be afforded here (Davis and 
Bentley 1982; Fontes 1983; Moser and Rauert 1983; Evans 1983; Florkowski and 
Rozanski 1986; Frhlich 1990; Plummer et al. 1993; Lehmann et al. 1993; Małoszewski 
and Zuber 1996; Cook and Solomon 1997; Kipfer et al. 2002). The subject of dating of 
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“young” ground water is covered in Cook and Herczeg (2000), Plummer (2005), and in the 
“IAEA Guidebook on the Use of Chlorofluorocarbons in Hydrology” (IAEA 2005). 
 Two conceptually different approaches are available to date ground water. The 
first approach involves the measurement of a “clock;” that is, the measurement of the 
concentration of an element or isotope having known (or assumed) initial concentration 
inputs, and a known rate of growth or decay in the ground–water environment. The 
second approach makes use of the known history of a time–dependent environmental 
“signal” in the water and/ or in the solutes that recharge a ground–water system. 

Numerical Modeling of Geochemical Processes 

 According to Glynn and Plummer (2005), numerical models for quantitatively 
interpreting hydrogeochemical processes or chemical evolution in groundwater have been 
developed in the past 35 years.  There are two approaches including inverse and forward.  
The inverse modeling uses mass balances to chemical/isotopic composition of 
groundwater to calculate transferred mass of minerals and gases.  Inverse 
hydrogeochemical models include BALANCE (Parkhurst et al., 1982), NETPATH 
(Plummer et al., 1994), PHREEQC (Parkhurst, 1995; Parkhurst and Appelo, 1999), 
PHREEQCI (Charlton et al., 1997; Charlton and Parkhurst, 2002) and SPREADBAL 
(Bowser and Jones, 2002).  On the other hand, the forward modeling simulates results of 
assumed geochemical/isotopic reactions, both aqueous speciation and mass–transfer 
reactions, by setting initial conditions and a set of reactions and by using thermodynamic 
database.  Forward hydrogeochemical models include PATHI (Helgeson, 1968; Helgeson 
et al., 1969, 1970), EQ3/6 (Wolery, 1979; Wolery et al., 1990), PHREEQE (Parkhurst et 
al., 1980), PHREEQCI (Charlton et al., 1997; Charlton and Parkhurst, 2002), and PHAST 
(Thorstenson and Parkhurst, 2002, 2004).   
 Inverse hydrogeochemical modeling is used to describe the observed 
chemical/isotopic characteristics of groundwater (Plummer et al., 1983; Plummer, 1985).  
The required data are initial and final compositions of groundwater.  The inverse model 
simulates chemical evolution from the initial to final conditions.  The flowpath needs not 
be specified although the selection of initial and final conpositions of groundwater from the 
specific flowpath is significant in determining reaction rates or groundwater velocities.  A 
complete list of reactions for the suspected chemical evolution is needed.  Reasonable 
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guesses about what minerals and gases might be dissolving, precipitating, or exsolving 
need to be made.  Aqueous speciation modeling helps eliminate thermodynamically 
impossible reactions.  Reaction kinetics is needed to determine the possibility of 
occurrence and evolutionary duration.  Results can sometimes show that there exists no 
chemical evolution.  The inability to identify an acceptable reaction model indicates 
inadequate data, invalid conceptualization of the hydrogeochemical system, and 
inappropriate assumption of hypothetical reactions.  
 Forward hydrogeochemical modeling simulates both chemical and isotopic 
evolution in groundwater flow system (Charlton and Parkhurst, 2002; Thorstenson and 
Parkhurst 2002, 2004).  It can be used with flow and contaminant transport models.  The 
increased improvement in forward modeling has outpaced that in thermodynamic/kinetic 
databases, which are still needed to quantify and predict reactions (Glynn and Plummer, 
2005).   
 Hydrogeochemical models have limitations.  Thermodynamic databases contain 
few organic species (Nordstrom, 2004).  Without appropriate databases, the capability of 
forward modeling is limited.  Moreover, most speciation models mainly simulate 
equilibrium thermodynamics, which is not always the case for redox species, strong 
aqueous complexes, and polymerized species (Glynn and Plummer, 2005).  Also, the 
kinetics of these reactions can be slow and often depends on microbial catalysis. 
 Geochemical/reactive transport models, which couple of flow, contaminant 
transport, and hydrogeochemical models, remain incomplete (Glynn and Plummer, 2005).  
The current development still has problems of convergence, numerical oscillations, and 
numerical dispersion.  Also, the concepts of flow and contaminant transport models 
involve large scale whereas the hydrogeochemical models focus on the molecular scale.  
This leads to conceptual problems and uncertainties for the application of 
geochemical/reactive transport models.  Computer processing time and memory are 
another problematic issue.  Reviews on hydrogeochemical modeling of groundwater are 
described by Plummer et al. (1983), Plummer (1985), Plummer (1992), Parkhurst and 
Plummer (1993), Bethke (1996), Glynn and Brown (1996), Parkhurst (1997), Nordstrom 
(2004), and Konikow and Glynn (2005, in press). 

Construction of hydrogeochemical modeling begins with putting all available data 
within a conceptual framework.  The user then confronts the available observations with 
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his/her intuition/experience and a–priori understanding of the system.  
Knowledge/assumptions concerning reaction thermodynamics and kinetics, mineral forms, 
geology, and hydrology are also essential.  By itself, constructing a model should: (1) 
result in improved understanding of the chemical and isotopic reactions responsible for 
the observed evolution of the waters; (2) help refine/correct hydrological understanding of 
the system, and, most importantly; (3) help assess the nature of remaining uncertainties in 
the constructed conceptual framework. 

The construction of an initially simple model is highly advisable. The number and 
complexity of processes considered should be increased gradually as the model is 
refined, to the extent needed to understand or explain available observations, or, 
stretching the use of the model further, to the extent needed to make simple testable 
predictions. The user must at some point decide when sufficient adjustments have been 
made to the representation of parameters and processes, and when the constructed 
model is adequate for its intended purpose. Alternatively, the user may reject the model 
as inadequate, and may need to construct an entirely different model and/or seek new 
data or information. In many respects, geochemical modeling is a process of elimination 
of hypothetical reaction models, within a given set of uncertainties relating to the input 
data, the thermodynamic data, and available system knowledge (Plummer et al. 1983). 
Forward geochemical modeling requires a valid initial conceptualization of the system that 
includes representative reaction possibilities and is consistent with geochemical intuition. 
A forward model that does not predict a geochemically reasonable result, or that does not 
agree with the limited observations that might be available, can be eliminated. In inverse 
geochemical modeling, multiple reactants and products are considered and reaction sets 
that are inconsistent with available observations are eliminated. In both types of modeling, 
the available observations are usually not sufficient to eliminate all the reaction 
possibilities. 

As is true for practically any type of modeling effort, modeling designed primarily 
to explain the available data, such as inverse geochemical modeling, or inverse flow 
modeling, should be conducted preferably before predictive or “forward” modeling is 
conducted (such as geochemical transport modeling). Inverse geochemical modeling is 
best used early in the data–acquisition process because it forces the user to evaluate the 
nature and extent of knowledge gaps and uncertainties. Inverse geochemical modeling 
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can be used to guide the field–data acquisition process, and can also be used to help 
construct “forward” geochemical models (Glynn and Brown 1996). Depending on the 
questions being addressed, inverse geochemical modeling may be all that is needed in a 
particular investigation. 

Views on the application and use of “forward” numerical models differ amongst 
scientists and engineers. Some strive to construct numerical models that are as “realistic,” 
and suitably complex as possible; they use the constructed models, after a “validation” 
exercise, to make predictions on the future state of a system. Other scientists consider 
that a model is, by definition, a much simplified construct of assumptions that is meant to 
help understand some facet(s) of reality; they see models merely as tools that provide 
some understanding of possible system behavior, and they use sensitivity analyses 
(multiple model runs with varying parameters, boundary and/or initial conditions) to 
increase their quantitative understanding of process interactions and of the assumption 
construct. The validity of each approach depends to some extent on the type of modeling 
that is conducted, and on what predictions are sought. Nevertheless, the present authors 
tend to consider models as tools that should be used primarily to increase system 
understanding rather than to make predictions, and the discussion in this paper relates to 
their view. Konikow and Bredehoeft (1992), Nordstrom (1994, 2004), Oreskes et al. 
(1994), Oreskes (2000) and Konikow and Glynn (2005, in press) discuss some of the 
differing views relating to the philosophy of applying and testing ground–water flow and 
geochemical models. 
 Ground–water systems typically have less geochemical and hydrogeologic 
information known about them than may be desirable for predictive modeling of 
geochemical transport. Detailed hydrogeologic and geochemical studies often are too 
expensive to consider, particularly on large aquifer systems. The lack of chemical and 
hydrological data means that investigators should try to use, as efficiently as possible, all 
tools and knowledge available. A combination of inverse and forward modeling of ground–
water flow and transport, and inverse and forward  geochemical modeling, may often 
provide substantial knowledge gains, and at a minimum can be used to identify the most 
critical data needed to gain a better understanding of the ground–water system. In 
general, modeling (hydrological/geochemical; inverse or forward) should be conducted as 
part of a continuous iterative cycle, helping guide data acquisition, helping interpret the 
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data obtained, and helping provide an integrated understanding of the ground–water 
system, to a desired (or financially feasible) level of detail. 

Speciation Modeling 

 In the early 1960s, geochemists applied to the speciation of natural waters the 
fundamental principles of thermodynamic equilibrium first established by Gibbs (1876, 
1878). Garrels and Thompson (1962) developed the first ion–association model applicable 
to natural waters.  According to Nordstrom et al. (1979), pioneering models include PATHI 
(Helgeson, 1968; Helgeson et al., 1969, 1970) and WATEQ (Truesdell and Jones 1974).   
 Additionally, theoretical development and parameterization of the Specific 
Interaction Model for electrolyte solutions and their mixtures by K.S. Pitzer and 
colleagues, and the extensions made to natural waters by C.E. Harvie, N. Moller, J.H. 
Weare and others (e.g. Harvie et al. 1984), allowed the speciation of many highly saline 
natural waters (Pitzer 1991, 1994). Numerical simulations of aqueous solutions and their 
reactions with other solid, gas, and fluid phases continues to be refined and extended 
through the measurement of additional thermodynamic data and improved theoretical 
descriptions of reactive processes (sorption, solid–solutions, kinetics of heterogeneous 
reactions, organic reactions, extensions to high temperature, pressure, and ionic strength). 
 Application of speciation models to low–temperature groundwater environments 
has led to several important principles/observations.  Reactions among aqueous species 
that occur within the same oxidation state of the elements involved (e.g. CO2/HCO3 /CO3 
2; SO4 2/ HSO4 ) are rapid and equilibrium can be assumed.  In contrast, equilibrium is 
usually not attained between aqueous species with differing oxidation states (e.g. 
SO42/HS; HCO3 /CH4; Fe(II)/Fe(III)).  A small number of minerals, usually of relatively 
high solubility, appear to behave reversibly in natural systems (e.g. calcite, gypsum, halite, 
fluorite); most other minerals do not react to equilibrium but can still have an important 
effect on natural–water chemistry (plagioclase, biotite, and other primary silicates). 
Metastable minerals tend to approach equilibrium more easily than their more stable 
polymorphs (Steefel and Van Cappellen 1990; amorphous ferric hydroxide instead of 
hematite). Some weathering products of primary silicates (e.g. kaolinite and gibbsite) tend 
to react to equilibrium, but kinetic processes are important in the formation of complex 
siliceous clay minerals such as smectites (Jones and Bowser 1978; Eberl et al. 1990; 
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White and Brantley 1995; Drever 1997; Bowser and Jones 2002; Kim et al. 2004). 
Thermodynamic equilibrium can be defined as a reactive steadystate (microscopic 
reversibility) between an aqueous phase and a bulk solid phase. As the ability to observe 
mineral surfaces improved, it was recognized that on laboratory time scales, interfacial 
reactions that occurred only involved a few atomic layers of the bulk solid (Walton 1967; 
Buddemeier et al. 1972; Mozeto et al. 1984; Garnier 1985; Plummer et al. 1992).  
 Ground–water systems were recognized early on as partial equilibrium systems 
(Korzhinskii 1936; Helgeson 1968); that is, where some reactions respond reversibly while 
driven by one or more irreversible reactions (e.g. oxidation of organic carbon driving 
sulfate reduction, and/or carbonate mineral reactions; dissolution of anyhydrite driving 
dedolomitization; dissolution of primary silicates driving the formation of clays and 
cementation with calcite and silica). These reactions are important in understanding 
geochemical evolution of ground–water systems, and can affect the hydrologic properties 
of aquifer systems. Some natural waters that appear to be at or near equilibrium with a 
given mineral phase, according to speciation calculations, may in fact be undergoing 
significant dissolution/precipitation of the mineral as a result of other irreversible reactions. 

PHREEQC (Parkhurst and Appelo 1999) in AquaChem version 4.0 (Waterloo 
Hydrogeologic Inc 2003) was used to study speciation of the groundwater.  PHREEQC 
calculates equilibrium activities of chemical species in solution and saturation indices of 
solid phases in equilibrium with the groundwater.  The Saturation Index (SI) of a selected 
mineral phase is the degree of saturation, which was used as a means to determine if 
certain minerals have a tendency to dissolve into or precipitate out of the groundwater in 
order to reach equilibrium.  It is calculated as follows: 

SI = log(IAP/KT) (1) 
where IAP = the ion activity product for the given material, KT = the reaction constant at 
the given temperature 

If SI > 0, then the solution is super–saturated with respect to the mineral phase, 
and precipitation will be likely.  If SI < 0, then the solution is below saturation of the 
specified mineral phase and dissolution will be expected.  If SI = 0, then the solution is in 
equilibrium with the specified mineral phase. 
 MODPATH is written primarily in standard Fortran 77 and can be compiled with 
any standard Fortran 90 compiler.  The MODPATH package has been widely applied to 
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MODFLOW–based groundwater flow simulation studies.  It is useful as a visualization tool 
to help understand flow patterns in simulated groundwater flow systems.  It also has been 
widely used to delineate sources of water to discharge sites and aquifers in systems 
simulated with MODFLOW.  MODPATH has a number of limitations, which are related to 
(1) underlying assumptions in the particle tracking scheme, (2) discretization effects, and 
(3) uncertainty in parameters and boundary conditions. 
 MT3DMS is a numerical contaminant–transport model that consists of a 
comprehensive set of options and capabilities for simulating advection, hydrodynamic 
dispersion, and chemical reactions of contaminants in groundwater (Zheng and Wang 
1999).  MT3DMS stands for the Modular 3–Dimensional Transport model with Multi–
Species structure.  It was originally developed at SS Papadopulos & Associates Inc, and 
documented later for the Robert S. Kerr Environmental Research Laboratory of the US 
Environmental Protection Agency (Zheng 1990; Zheng and Bennett 2002).  MT3DMS can 
be linked to MODFLOW–2000 using the LMT6 package (Zheng et al. 2001).  The 
MT3DMS code and its predecessor have been used in many studies of contaminant 
transport and remediation (Johnson et al. 1994; Poeter and McKenna 1995; Hahn 1996; 
Hyndman and Gorelick 1996; Huang and Mayer 1997; Lessoff and Konikow 1997; Wang 
and Zheng 1997; Eggleston and Rojstaczer 1998; Loague et al. 1998; Sawyer and 
Lieuallen–Dulam 1998; Zhan and McKay 1998; Zheng and Jiao 1998; Aly and Peralta 
1999a, b; Katz and Gvirtzman 1999; Lu et al. 1999; Holder et al. 2000; Hyndman et al. 
2000; and Woessner 2000). 
 PHREEQC is a numerical hydrogeochemical model based on an ion–association 
aqueous model (Parkhurst and Appelo 1999).  It is capable of (1) calculating activities and 
saturation states for a given groundwater analysis, (2) calculating how water composition 
changes in response to reactions or a change in temperature, and (3) testing a concept or 
a suite of reactions for a hydrogeochemical hypothesis (Plummer et al. 1988; Plummer et 
al. 1991; Plummer et al. 1994; Charlton et al. 1997).  The hydrogeochemical model is 
developed from space–rocket science and has been used in many case studies (Smith 
and Missen 1982; Parkhurst and Plummer 1993; Appelo and Postma 1993; Bethke 1996).  
It prevents errors or violations of basic chemical laws.  The mass action and mass 
balance relationship gives a set of non–linear equations for which a solution can be 
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obtained using Newton–Raphson iteration.  The hydrogeochemical models have been 
used to study the evolution of water quality as influenced by: 

• Silicate weathering (Helgeson et al. 1970; Lichtner 1985) 
• Carbonate reactions (Plummer et al. 1983) 
• Effects of acidification and buffering reactions (Cosby et al. 1985) 
• Ore deposition and leaching of mine tailings (Garven and Freeze 1984; 

Liu and Narasimhan 1989) 
• Cation exchange with salt–water intrusion (Appelo and Willemsen 

1987; Appelo et al. 1990) 
• Complexation of heavy metals and sorption (Felmy et al. 1984) 
• Denitrification (Postma et al. 1991).   

 The PHREEQC code and its predecessor have been used in many studies 
(Parkhurst et al. 1980; Appelo and Willemsen 1987; Mirecki and Parks 1993; Nordstrom 
1996; Alpers and Nordstrom 1999; Gimeno Serrano et al. 2000; Nordstrom 2000; Welch 
et al. 2000).  
 AquaChem is another software package that interacts users with PHREEQC 
(Waterloo Hydrogeologic Inc 2003).  It is developed for graphical display and numerical 
analysis and modeling of water quality data.  AquaChem's data analysis capabilities 
include unit conversions, charge balances, sample comparison and mixing, statistical 
summaries, trend analysis, and relevant plotting to represent the chemical characteristics 
of water quality data, among others.   

The plot types available in AquaChem include: 
• Correlation plots: X–Y Scatter, Ludwig–Langelier, and Wilcox 
• Summary plots: Box and Whisker, Frequency Histogram, and Schoeller 
• Trilinear plots: Piper, Durov, Ternary, and Giggenbach 
• Time–Seriesplot 
• Geothermometer plot 
• Sample plots: Radial, Stiff, and Pie 
• Thematic Map plots: Bubble, Pie, Radial and Stiff plots at sample 

locations 
 Each of these plots provides a unique interpretation of the many complex 
interactions between the groundwater and aquifer materials, and identifies important data 
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trends and groupings.  AquaChem also has a link to PHREEQC for calculating equilibrium 
concentrations (or activities) of chemical species in solution and saturation indices of solid 
phases in equilibrium with a solution.  

Hydrogeochemistry of Iron 

 High concentrations of dissolved Fe2+ in groundwater are described in terms of 
equilibrium thermodynamics and microbial–involved redox reactions.  The main sources of 
Fe2+ in groundwater are (1) the dissolution products of iron–bearing minerals, (2) the 
reduction of Fe(III) oxyhydroxides in sediments, and (3) the oxidation of Fe(III) by 
microorganisms (Chapelle and Lovley 1992; Appelo and Postma 1993; Chapelle 1993). 
Prior to 1985, most hydrogeochemists considered Fe(III) reduction to be an abiotic 
reaction initiated by reducing conditions (Lovley et al. 1991).  Under anaerobic conditions 
with decreasing redox potential, thermodynamics analysis indicates that the iron occurs as 
Fe(III) oxyhydroxides, carbonate siderite, and ferrous sulfides (Back and Barnes 1965; 
Langmuir 1969; Langmuir 1997).  

 Iron Transport in Groundwater 

 The iron is mobile in vadose and groundwater zones under specific conditions 
(Langmuir 1997).  In oxidized groundwater, dissolved iron is mobile below about pH 3 to 4 
as Fe3+ and Fe(III) inorganic complexes.  Fe(III) is also mobile in many soils and 
groundwaters as ferric–organic (humic–fulvic) complexes up to pH 5 to 6 and as colloidal 
ferric oxyhydroxides between about pH 3 to 8.  Under reducing conditions, the iron is 
soluble and mobile as Fe2+ below about pH 7 to 8.  It usually occurs as uncomplexed Fe2+ 
ion.  However, when sulfur is present and sulfate reduction is dominant, Fe2+ precipitates 
as sulfides.  Therefore, the high–iron groundwater reflects the reduction of poorly soluble 
Fe(III) oxyhydroxides to the highly soluble ferrous state.  High–iron groundwater develops 
only if there is little or no sulfate reduction in the aquifer because the sulfide generation 
tends to precipitate Fe2+ as iron sulfides (Berner 1969).  The sulfate reduction is observed 
if Fe(III) oxyhydroxides in aquifer materials are depleted (Ponnamperuma 1972; Froelich 
et al. 1979; Reeburgh 1983).  Fe(III) is usually complex, whereas Fe2+ occurs 
uncomplexed in most groundwaters. 
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 Microorganisms also play an important role in the oxidation of Fe2+ and the 
reduction of Fe(III).  The first microorganism known to reduce Fe(III) was isolated in 1987 
(Lovley and Phillips 1988).  For groundwater, the Fe(III)–reducing microorganisms were 
isolated and characterized two years later (Lovley et al. 1989).  This strain was name 
“172”, as isolated from a 172–ft–deep core.  It is a short blunt rod.  Another 
microorganism is GS–15, which is an elongated rod.  Fe(III) oxyhydroxides are reduced 
under anaerobic conditions to Fe2+ by Shewanella putrefaciens and the Fe2+ is mobilized.  
Some Fe2+ enter the anaerobic portion of aquifers and remains in the groundwater. 
 The accumulation of dissolved iron in groundwater represents a truncation of the 
iron cycle (Chapelle 1993).  When the Fe(III) reduction occurs at the interface of an 
anaerobic and anaerobic zone, there is the possibility that some Fe2+ produced will be 
cycled back to Fe(III) oxyhydroxides.  In many aquifers, however, Fe(III) reduction occurs 
where molecular oxygen is absent and there is no possibility of reoxidation.  Thus, the 
dissolved Fe2+ may accumulate in solution, causing high–iron concentrations in 
groundwater.  The truncation of the iron cycle due to the lack of iron reoxidation is an 
important mechanism leading to the accumulation of iron in groundwater. 

 Iron versus Dissolved Oxygen 

 Overall, the Fe2+ concentration decreases exponentially as DO increases (Fig. 13).  
The best fit is written in Eq. 5 with the coefficient of determination of 0.30 (Fig. 13a).  With 
compressed y–axis, an envelope line (Eq. 6) indicates that no groundwater has Fe2+ 
concentrations over 75 mg/L when DO is absent (Fig. 13b).  Fig. 13 also shows that Fe2+ 
will be unstable if DO is over 4–5 mg/L. 

Fe = 4.88e–0.77DO (2) 
Fe = 75e–1.57DO (3) 

where DO = concentrations of dissolved oxygen (mg/L). 
 Table 6 shows dominant ion activities and saturation indices with respect to 
particular minerals in aquifer materials.  The average activity of ferrous iron is similar to 
other cations except manganese, which has a lower activity of about two orders of 
magnitude.  Minerals that have a tendency to dissolve into the groundwater include 
aragonite, calcite, dolomite, anhydrite, gypsum, halite, talc, and pyrite.  Minerals that have 
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a tendency to precipitate out of the groundwater include goethite, hematite, siderite, 
quartz, and chalcedony. 
 For carbonate group, calcite and aragonite have marginal saturation indices to an 
equilibrium but bicarbonate–rich groundwater indicates that the mineral dissolution is 
highly likely.  In addition, aquifer materials are fairly uniform so that very little change in 
hydrogeochemistry takes place in transition areas.  As a result, the groundwater does not 
progress past the bicarbonate facies in the Chebotarev sequence.  For silicate group, 
quartz and chalcedony are very close to equilibrium, which is coherent to our observation 
that they are a majority of aquifer materials.  For sulfur group, anhydrite and gypsum 
dissolve into the groundwater as shown by sulfate appearance.  Sulfate reduction is, 
however, not dominant. 
 For iron species, pyrite is completely reduced and ferrous iron is released into the 
groundwater.  On the other hand, goethite, hematite, and siderite are stable in the aquifer.  
Under a range of pH 6.38–7.24, the ferrous iron occurs as uncomplexed Fe2+ ion (Fig. 
11).  Fe(III) is also mobile in the groundwater as ferric–organic (humic–fulvic) complexes 
and as colloidal ferric oxyhydroxides (Langmuir 1997).   
 Besides Fe(III) oxyhydroxides, siderite and sulfate reduction control the solubility 
of dissolved Fe2+.  Since sulfate reduction is not dominant, Fe2+ does not precipitate as 
sulfides.  Coherent to Berner (1969), high–iron groundwater develops only if there is little 
or no sulfate reduction in the aquifer because the sulfide generation tends to precipitate 
Fe2+ as iron sulfides.  The sulfate reduction is observed if Fe(III) oxyhydroxides in aquifer 
materials are depleted (Ponnamperuma 1972; Froelich et al. 1979; Reeburgh 1983).  
Therefore, the high–iron groundwater reflects the reduction of poorly soluble Fe(III) 
oxyhydroxides and pyrite to the highly soluble ferrous state.  The above finding is 
coherent to Whittemore and Langmuir (1975) and Morse et al. (1987). 
 In this study, Fe(III) reduction occurs in transition areas where molecular oxygen is 
absent with no possibility of reoxidation.  The dissolved Fe2+ thus accumulates in the 
groundwater causing high–iron concentrations.  The accumulation of dissolved iron in 
groundwater represents a truncation of the iron cycle (Chapelle 1993).   
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Disproof of Hubbert’s Theory 

Scientific breakthrough develops once in a while as distinct observation reveals 
flaws in existing hypotheses, theories, and even laws.  Such discovery creates a high 
impact to a scientific society although it may take some times or even decades to be 
accepted and adopted.  Since the research career is short, individual scientists should 
strive to make at least a paradigm shift in their own disciplines (Schwartz et al. 2005).  
Likewise, this study attempts to make a paradigm shift in hydrogeology.   

The Hubbert’s theory (Hubbert 1940), a significant fundamental theory in 
hydrogeology, describes the groundwater motion with three major concepts as follows: 

 Groundwater Discharge 

 For a two–dimensional steady–state flow field in a homogeneous unconfined 
aquifer, the groundwater flow direction is from recharge areas toward discharge areas 
such that there are imaginary impermeable boundaries, known as groundwater divides, 
below the peak and through of the water table (Fig. 1).  Significant extension of this work 
includes: (1) a classical analytical description of Fig. 1 (Tóth 1962) (Fig. 2a), (2) a 
configuration of the water table as a function of topography (Tóth 1963) (Fig. 2b), and (3) 
heterogeneity added into Fig 2a using numerical analysis (Freeze and Witherspoon 1966, 
1967) (Fig. 2c). 
 Hubbert’s theory may contain flaws as follows: The groundwater flow at the 
discharge area is too fast to be real.  Fig. 2 shows that the dense pattern of equipotential 
lines, indicating a fast flow, in the discharge area is in fact a result of the arbitrary 
assumption of no–flow boundary (groundwater divide) below the discharge area.  Besides, 
the discharge area is only 5–30% of the total watershed area and the hinge line, an 
interface separating a recharge from discharge area, is located closer to the discharge 
area (Freeze and Cherry 1979, p. 197).  In a source–and–sink concept used in current 
groundwater flow modeling, smaller portions of the discharge area yield intense outflow 
from the domain.  Arbitrary groundwater divides at the discharge area and small portions 
of outflow areas with respect to the total area may thus lead to an artificial flow net in the 
discharge region.  Is the current Hubbert’s theory of the groundwater divide at discharge 
areas and related groundwater discharge invalid? 
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 Refraction Tangent Law 

 The groundwater flow across a discontinuity in heterogeneous media obeys the 
refraction tangent law, rather than the Snell’s sine law (Fig. 3).  This concept has been 
used to explain the regional groundwater circulation in heterogeneous aquifers and the 
order of encounter for hydrogeochemistry (Freeze and Cherry 1979). 
 Hubbert’s theory may contain flaws as follows: The refraction tangent law does not 
return the groundwater flow to the discharge area.  Groundwater flowlines are different 
from the light raypaths because the water has mass and is not an equivalent of energy 
described by Huygen’s principle.  When the groundwater flowlines enter the confining unit 
at 30 degree, it moves vertically inside the confining unit and then leaves it at nearly 90 
degree (Fig. 3).  The refraction tangent law forces the groundwater to flow downward to 
deeper locations such that the groundwater will never return to the discharge area at the 
surface.  Is the refraction tangent law invalid? 

 Fluctuation of potentiometric surface 

 A groundwater level measured in piezometers placed in an aquifer should be 
described by the steady–state hydraulic head (total head, h), which is the sum of the 
elevation (z) and pressure heads (hp), rather than by the pure pressure head used in early 
development of the Darcy’s law (Darcy 1856).  The groundwater flow direction is from an 
area of high hydraulic potentials to the area of low hydraulic potentials (Fig. 4).  This 
concept is one dimension and steady state.  The transient change is described by a 
simple time series of the steady–state values. Recently, Promma et al. (in press) has 
observed that the groundwater discharge and the fluctuation of potentiometric surface in a 
confined alluvial aquifer between two rivers must consider a three–dimensional dynamic 
concept.  The results were against the pervious work (i.e., Tóth 1963, Meyboom 1966) 
that is based on the Hubbert’s theory.  It is therefore important and interesting to recheck 
this theory in order to continue the previous study (TRG4580065) funded by Thailand 
Research Fund.   
 Hubbert’s theory may contain flaws as follows: The potentiometric surface and 
groundwater flow between two discharge areas should incorporate a three–dimensional 
transient concept (Promma et al., 2007) (Fig. 5).  In Fig. 5, if the confining layer is 10 m 
thick and has hydraulic conductivity of 0.001 md–1, a vertical groundwater recharge will 
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take 10,000 d to travel from the land surface to reach the confined aquifer.  The 
fluctuation of potentiometric surface has been explained by the concept of continuous 
replenishment by seasonal recharge from precipitation but the above calculation simply 
disproves it.  What does the transient fluctuation of potentiometric surface really 
represent?  Is it possible to incorporate the time (t) to the total head (h) in Fig. 4? 

The research outcome will greatly change the way we understand about the 
groundwater discharge, the refraction tangent law, and the transient fluctuation of 
potentiometric surface.  It is challenging because a new research strand is extremely 
difficult to develop if a theory has taken root in basic understanding of scientists.  This 
study will not only attempt to make a paradigm shift in hydrogeology but also will enhance 
our understanding on the groundwater flow of shallow groundwater resources in Thailand.  
These resources are the largest groundwater supply for agricultural irrigation and 
household uses.  They are mainly confined alluvial aquifers.  Accurate understanding of 
the groundwater flow system is critical for optimal integrated management of these 
resources. 

Why Does the Groundwater Flow? 

The groundwater flow is caused by a natural force to eliminate energy differentials 
(Fetter 1994, p. 131).  The groundwater flow occurs until there is no difference in potential 
energy, which is indicated by hydraulic heads.  There are 4 forces acting on the 
groundwater during its flow including (1) gravity, pulling the water mass downward, (2) 
pressure, a combined atmospheric pressure and overburden weight, (3) molecular 
attraction, adhering the water to the surface of aquifer materials, and (4) friction. 

The total energy acting on the groundwater mass is the sum of kinetic, 
gravitational, and fluid–pressure energy, which can be written as the Bernoulli equation 
(Fetter 1994) as follows: 

ρ
P

gz
v

E ++
2

=
2

 
(1) 

where E is total energy per unit mass of groundwater; v is velocity [LT–1]; g is the 
acceleration due to gravity [LT–2]; z is elevation head [L]; P is the pressure exerted by the 
water column [L]; ρ is density of groundwater [ML–3]. 
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Darcy’s Law and Hubbert’s Conundrum 

Darcy (1856) was the first to express the linear one–dimensional relationship 
between water volumetric flux and hydraulic gradient; that is, the higher the gradient, the 
larger the flux.  This finding is well recognized as the Darcy’s law.  It can be expressed in 
terms of the pressure heads in Eq. 2, which is suitable for a horizontal groundwater flow 
(Fig. 4a): 

l

h
KAQ p

Δ
Δ

=  
(2) 

where Q is total discharge [L3T–1], K is hydraulic conductivity [LT–1], A is cross–sectional 

area [L2], Δhp is difference in pressure heads [L] (an alternative symbol for hp is ψ), Δl is 
sample length [L]. 

Hubbert (1940) argued that the pressure head might not be a good representative 
of the Darcy’s Law in all cases and recommended using the total head instead.  For the 
horizontal flow in Fig. 4a, the hp1 is higher than hp2 but it becomes opposite in the tilted 
column in Fig. 4b.  If we strict with the pressure head concept, the groundwater will flow 
from low pressure–head location to the higher one, which is against our intuition.  This 
argument is called Hubbert’s Conundrum (Hermance 1999).  To follow the intuition, we 
should employ h to present that the groundwater flow from an area of high h1 to a region 
of low h2.  Further discussion on this issue can be found in Freeze and Cherry (1979, p. 
18–22), Fetter (1994, p. 141–142), and Hermance (1999, p. 15–17).   

Groundwater Discharge 

 Dupuit–Forchheimer Assumption 

 The groundwater discharge of an unconfined aquifer into a surface–water body 
can be assumed that (1) flowlines are horizontal and equipotential lines are vertical and 
(2) hydraulic gradient is the slope of the water table and is independent of depth (Fig. 6).  
This is a well–known assumption proposed by Dupuit (1863) and popularized by 
Forchheimer (1930).  This is an approximation of actual flow field that ignores the vertical 
flow.  In other words, the Dupuit–Forchheimer assumption reduces two–dimensional flow 
field into one–dimensional flow regime, which is valid for a small hydraulic gradient. 
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 Groundwater Divide at Discharge Areas 

 The current understanding of the two–dimensional steady–state flow field for a 
uniform unconfined aquifer was given by Hubbert (1940).  The groundwater moves from 
the recharge area at the top of the hill and flow downgradient to nearby streams.  The 
flow path is curvilinear as depicted by equipotential lines.  The water table below the hill’s 
crest is a groundwater divide, which is a hydraulic no–flow boundary.  The groundwater 
flow obeys the Darcy’s law such that it discharges into the streams.  By this concept the 
stream acts as another hydraulic no–flow boundary, which no groundwater flow is allowed 
to move across it.  This concept has been used to set a conceptual model for numerical 
flow modeling until present. 
 However, this concept may be incorrect because the equipotential lines in 
discharge areas are too intensive to be real.  In other words, the velocity of groundwater 
flow in this region is too fast with respect to the other areas.  It is against our intuition that 
there exists such a fast flow in the discharge areas.  This pattern in the flow net is in fact 
a result of the artificial flow net due to the assumption of no–flow boundary or 
groundwater divide below the discharging stream.  Freeze and Cherry (1979, p. 197) 
presented that the discharge areas are only 5–30% of the total area and the hinge lines 
are located closer to the discharge areas. 
 Based on the relative lengths and positions of flow paths, Tóth (1962, 1963) 
classifies three types of flow systems including local, intermediate, and regional.  A 
groundwater flow system depends on the hydrogeologic environment including 
topography, geology, and climate (Tóth 1970).  Hydraulic conductivity of aquifers also 
controls the flow patterns (Freeze and Witherspoon 1967).  Freeze and Cherry (1979) 
depicted two–dimensional local, intermediate, and regional flow regime with flat and high–
relief topography (Fig. 2).  The higher the relief, the more complex the groundwater flow 
regime is.  However, there are weaknesses in this explanation as follows: 
 1. All regional groundwater flows are forced to outflow at one point such as the 
sea.  This creates the high density of equipotential lines in the discharge areas.  If not all 
groundwater flow out of the domain, this feature can be solved to have equally spaced 
equipotential lines. 
 2. It is rarely found that high areas (hills) exist in regional scale.  A two–
dimensional cross–section cut across a region may intersect low and high terrain but the 
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groundwater flow in as low areas as possible such as valleys.  The groundwater flow path 
must be considered in three dimensions.  

 Steady–State Groundwater Discharge 

In the steady–state concept, the groundwater flows from the recharge area 
through the transition zone to the discharge area (Fig. 7).  The steady–state groundwater 
discharge stems from the knowledge in the interaction between groundwater and surface 
water, which has been studied since the 1960s and mushroomed during the 1990s 
(Winter 1995; Stanley and Jones 2000; Sophocleous 2002).  The spatial and temporal 
dynamics of groundwater recharge and discharge along streams and chemical fluxes 
through the groundwater and surface–water interface are important (Dahm et al. 1998; 
NRC 2004).  Brunke and Gonser (1997) summarize about groundwater discharge into 
rivers.  With low precipitation, baseflow in streams mainly contributes the discharge.  But 
with high precipitation, the groundwater draining into the river is changed into receiving 
surface–water recharge, called bank infiltration.  In the dry season, the stored 
groundwater in the bank is released into the river.   

 Dynamic Groundwater Discharge 

Groundwater flow dynamics is defined as changing groundwater flow patterns 
caused by seasonal fluctuations of surface–water levels and vertical groundwater 
recharge (Promma et al., 2007).  The groundwater discharge in dynamic groundwater flow 
system therefore depends on transient relationship between groundwater and surface 
water.  Opposite to Fig. 7, the three–dimensional flow regime is truncated if two 
successive parallel rivers that incise partially into the confined aquifer have seasonally 
varying water levels.  Fig. 5 shows that there are four patterns including aquifer discharge 
into both rivers, direct flow from one river toward another, aquifer recharge from both 
rivers, and reverse of river–to–river flow (Promma et al., 2007).  In Phase I, mounding 
groundwater in the aquifer discharges into both rivers as river stages drop (Fig. 5a).  In 
Phase II, when one river rises above the other, groundwater levels respond quickly to 
changing river stages and the groundwater flow direction is from River A to B (Fig. 5b).  In 
Phase III, while River A continues a recharging process, River B also rises and recharges 
into the aquifer (Fig. 5c).  In Phase IV, when River B rises above River A, the 
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groundwater flow direction reverses itself with respect to the Phase II (Fig. 5d).  The four 
phases will repeat themselves annually.  The resulting flow field has a zigzag pattern (Fig. 
5e).   

Instead of a continuous curvilinear one across the entire flow system, flow paths 
of lateral recharge have a zigzag pattern near recharge–discharge areas at the banks.  
This is contradictory to the conceptual model of a two–dimensional steady–state 
continuous flow regime across the entire system (e.g., Meyboom et al. 1966; Meyboom 
1966, 1967; Winter 1976; Winter et al. 1999; Tóth 1962, 1963, 1999).  Promma et al. (in 
press) showed that the interactions between groundwater and surface water are three–
dimensional and highly dynamic.  The application of two–dimensional cross–sections 
under steady–state conditions to show groundwater discharge must consider the 
implications of three–dimensional and transient effects. 

Refraction Tangent Law 

 The groundwater flow changes its direction by refraction when it enters an aquifer 
material of different hydraulic conductivity (Hubbert 1940).  This relationship is a tangent 
law, which is different from the Snell’s law, a sine law.  The following explanation was 
given by Hubbert (1940).  For two interlayered media of K2>K1, the flow tube is refracted 
at the interface (Fig. 7).  The concept is based on the law of mass conservation where the 
inflow Q1 equals the outflow Q2.  From Darcy’s law, we have: 
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where dh is difference in hydraulic heads across distance dl.  Noting that dl1 is equal to 
dl2 because they bind the same equipotential lines, A1 = xcosθ1; A2 = xcosθ2; x/dl1 = 
1/sinθ1; x/dl2 = 1/sinθ2.  Substituting these terms in Eq. 3 yields:  
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 Eq. 5 is used to explain the refraction across a heterogeneous media.  Following 
Hubbert (1940), Freeze and Cherry (1979, p. 173) gave an example of the flow lines 
when K1/K2 = 10.  This relationship implies that, for the contrast of more than two orders 
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of magnitude, the groundwater has a preferable flow of nearly horizontal direction in the 
high conductive layer such as the aquifer and a nearly vertical flow in the low permeable 
layer like the confining layer (Fig. 3).  This concept has been used to explain the simple 
groundwater flow circulation in heterogeneous media until present. 
 In contrast to the current concept, it is very important to note that if the flow starts 
from the recharge area and continues downward, the refraction tangent law will force the 
groundwater to flow to deeper locations such that the groundwater will never return to the 
discharge area at the surface.  This observation is obviously shown in Fig. 3.  Unlike the 
wave energy, the Huygen’s principle can not be used to explain the infinite travel of fluid 
mass.  Critical refraction cannot be explained by the refraction tangent law.  The well–
known critical refraction in exploration geophysics is described by the sine Snell’s law.  In 
what condition does the groundwater flow is refracted back to the surface?  If no condition 
exists, it is time to disprove the refraction tangent law as proposed by Hubbert (1940). 

Transient Fluctuation of Potentiometric Surface 

 Darcy’s Law and Field Mapping of Hydraulic Heads 

Measurement of hydraulic head obtained from water wells in a confined aquifer 
can be contoured on a map.  Each data point represents a measure of the potential 
energy of the water in the aquifer in which the measurement is made.  Lines that connect 
points of equal hydraulic head are called equipotential lines.  The map showing a surface 
of these continuous equipotential lines is referred to as a potentiometric map.  The 
potentiometric surface is defined by Meinzer (1923) as an imaginary surface that 
everywhere coincides with the level of water in the confined aquifer.  The potentiometric 
surface defines the direction of groundwater movement, calculates the velocity of 
movement, obtains the spatial distribution of hydraulic conductivity (Domenico and 
Schwartz 1998).  The water moves from where the head is high to where the head is low. 

 Water Table and Topography 

Slichter (1899) and King (1899) note the importance of gravity on shallow 
groundwater flow that the water table is everywhere a subdued replica of the topography, 
and water moves from topographically high areas to topographically low areas.  As with 
confined systems, the topographic drive is limited by differences in surface elevation.  
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These field observations provide the basis for the categorization of groundwater flow 
under confined and unconfined conditions. 

It follows that a useful conceptual model of flow field should incorporate those 
facts that have been learned from field investigations.  Such a model was provided by 
Hubbert (1940).  This model shows the relationship between the water table and the land 
surface.  There are some differences between the presentations of King (1899) and those 
of Hubbert (1940).  In Hubbert’s conceptual model, the flow is presented by intersecting 
flow lines and equipotential lines.  The water table has a point of intersection with each of 
these equipotential lines, with the value of the hydraulic head anywhere on a given 
equipotential line taking on this water table elevation at its point of intersection with the 
equipotential line.  This is an important detail and provides information that cannot be 
obtained from the King’s concept. 

 Potentiometric Surface and Topography 

A potentiometric surface is an imaginary surface that everywhere coincides with 
the level of groundwater in a confined aquifer (Meinzer 1923).  It is one of the most 
important basic elements in hydrogeologic studies used to identify the direction of 
groundwater flow and to calculate the velocity of groundwater movement in the confined 
aquifer.  The potentiometric surface needs not be a subdued replica of the topography 
(Chamberlin 1885).  If a well is placed in the confined aquifer, the water will rise in the 
well to the elevation of the water table in the recharge area, minus any head losses 
incurred from the point of intake to the point of measurement.  The pressure–producing 
mechanism is the hydrostatic weight of the water body extending down dip from the water 
table in the outcrop area.  The dynamic mechanism, required to maintain the high–
pressure system, is the continuous replenishment by recharge from rainfall. 

Chamberlin (1885) presents that the elevation differences of the outcrops provide 
the topographic drive for two–dimensional groundwater movement, hydraulically depicted 
by the potentiometric surface.  If a well is placed in dipping aquifers bounded by low but 
finite permeability unit with continuous replenishment at the outcrop areas, the water will 
rise in the well to the elevation of the water table in the recharge area, minus any head 
losses incurred from the point of intake to the point of measurement.  The pressure–
producing mechanism is the hydrostatic weight of the body water extending down dip from 
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the water table in the outcrop area.  The dynamic mechanism is required to maintain the 
high–pressure system is the continuous replenishment by precipitation.  This concept 
holds until today.  

 Fluctuation of Potentiometric Surface 

Freeze and Cherry (1979, p. 229) summarized the causes of fluctuation in the 
potentiometric surface.  Table 1 shows that there are many mechanisms, which can be 
operated simultaneously.  Unconfined aquifers are subject to climatic factors more than 
the confined aquifers because they are commonly located near the land surface.   

A rationale against the Hubbert’s theory is as follows: a current concept that the 
seasonal fluctuation and orientation of the potentiometric surface is influenced by 
seasonal vertical recharge is untrue because rising potentiometric surface of a confined 
groundwater system does not always respond to increasing groundwater volume.  Fig. 8 
shows a generalized hydrograph of annual fluctuation of potentiometric–surface against 
that of precipitation and stream channel.  There are three possibilities.  Firstly, the peak 
responds to vertical groundwater recharge that was begun at the land surface 10,000 
days ago.  If a confining layer is 10 m thick and has hydraulic conductivity of 1 mm/day, a 
vertical groundwater recharge will take 10,000 days to travel from the land surface to 
reach the confined aquifer.  This basic calculation simply proves that the seasonal 
fluctuation of the potentiometric surface in one year is not a result of the annual vertical 
groundwater recharge.  Secondly, the peak indeed reflects the annual groundwater 
recharge but the applicability of laboratory–measured hydraulic conductivity at field scale 
is unreliable.  Finally, the peak does not represent increasing volume of groundwater due 
to annual groundwater recharge because groundwater storage of confined systems 
remains constant.  The potentiometric surface cannot, therefore, be used to estimate 
actual groundwater recharge of confined systems.  What does the seasonal fluctuation of 
potentiometric surface really represent?   
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List of Figure Captions 

Fig. 1. Groundwater flow in a homogeneous isotropic unconfined aquifer between two 
rivers under steady–state conditions bound on the bottom by a no–flow boundary.  
This three–dimensional model is modified from two–dimensional one proposed by 
Hubbert (1940). 

Fig. 2. Flow nets of two–dimensional groundwater flow in (a) homogeneous aquifer, (b) 
homogeneous aquifer with local topographic relief, and (c) heterogeneous aquifer 
(modified from Tóth 1963; Freeze and Witherspoon 1967). 

Fig. 3. Refraction of groundwater flow directions (modified from Hubbert 1940).  No 
explanation is given on how horizontal groundwater flow moves further downward 
and how downward groundwater flow returns to the discharge area at the surface. 

Fig. 4. The configuration of a one–dimensional sand column experiment in (a) Darcy’s law 
and (b) Hubbert’s conundrum.  The total head (h) is the sum of the elevation (z) 
and pressure heads (hp) but does not incorporate the time (t).   

Fig. 5. Schematic of conceptual models of groundwater flow dynamics in a confined 
alluvial aquifer between two rivers: (a) groundwater recharges into both rivers; (b) 
groundwater flows from one river (A) to another (B); (c) both rivers recharge into 
the aquifer; (d) groundwater reverses its river–to–river flow direction; and (e) the 
resulting groundwater flow has a zigzag pattern (Promma et al., 2007). 

Fig. 6. Flow nets of groundwater discharge from an unconfined aquifer to surface–water 
body: (a) actual flow and (b) approximate flow with Dupuit–Forchheimer 
assumption. 

Fig. 7. Illustration of groundwater discharge from one river toward another under steady–
state conditions (Promma et al., 2007). 

Fig. 8. Difference between (a) refraction tangent law across a medium of lower K1 to 
higher K2 and (b) Snell’s sine law across a medium of lower v1 to higher v2. 

Fig. 9. Generalized hydrograph of groundwater, stream, and rainfall in Thailand.  
Groundwater levels commonly reach the peak about 1–3 months after that of 
stream and rainfall.  Does the peak of groundwater levels really respond to annual 
groundwater recharge? 
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Table 1. Causes of fluctuation in groundwater levels  
 

Causes Uncon– 

fined 

Confined Natural Man–

made 

Short–

lived 

Diurnal Seasonal Long–

term 

Climate–

influence 

1. Groundwater 
recharge 

X  X    X  X 

2. Air entrapment 
during groundwater 
recharge 

X  X  X    X 

3. Evapotranspiration 
and phreatophytic 
consumption 

X  X   X   X 

4. Bank–storage near 
streams 

X  X    X  X 

5. Tidal effects near 
oceans 

X X X   X    

6. Atmospheric 
pressure 

X X X   X   X 

7. External loading of 
confined aquifers 

 X  X X     

8. Earthquakes  X X  X     

9. Groundwater 
pumpage 

X X  X    X  

10. Deep–well injection  X  X    X  

11. Artificial recharge X   X    X  

12. Agricultural 
irrigation and drainage 

X   X    X X 

13. Geotechnical 
drainage of open pits, 
slopes, tunnels 

X   X    X  

 
Source: Freeze and Cherry (1979) 
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Fig. 1 
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Fig. 2 
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Fig. 3 
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Fig. 4 
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Fig. 5 
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Fig. 6 
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Fig. 7 
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Fig. 8 
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Fig. 9 
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