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PROLOGO

El presente informe, es el detalle y resultado de todas las actividades realizadas durante la Préactica
Profesional Supervisada. Dicha préctica tiene como objetivo que, siendo todavia alumno, uno entre
en contacto con la realidad del ejercicio de la profesidn que se vive dia a dia en nuestra sociedad, y
gue muchas veces es diferente a lo que uno como estudiante espera.

Este entrar en contacto con la Profesidn, implica dejar de realizar un mero trabajo préctico en el
ambito académico para comenzar a resolver un ejercicio practico en la realidad, con las dudas e
inseguridades propias de alguien que inicia algo nuevo, ya que muchas veces no habra lugar a
errores, 0 segundas oportunidades; pero también con las expectativas de quien emprende un nuevo
camino. Es por ello por lo que la préactica implica una transicion hacia ese nuevo &mbito de la mejor
manera posible y siempre acompafiado por quien nos puede guiar a ejercer con éxito y
responsabilidad esta noble profesion.

En el caso de la préctica que se presenta a continuacion, la misma fue llevada a cabo en el &mbito
de la Facultad de Ciencias Exactas Fisicas y Naturales, mas especificamente en el Centro de
Estudios y Tecnologia del Agua (CETA), alli se estuvo bajo la tutoria del Doctor Ingeniero Carlos
Marcelo Garcia y del Ingeniero Javier Alvarez, quienes abrieron las puertas de dicho Centro y
brindaron su apoyo para el desarrollo no solo en la practica en el &mbito de la profesion si no
también en lo personal, fomentando las buenas practicas y el trabajo en equipo.

Asi mismo, en la préactica se pudieron reafirmar algunos de los tantos conceptos tedricos vistos en
las sucesivas materias que se cursaron, como también aplicarlos en situaciones reales que muchas
veces nos hicieron recurrir al Ingenio, cualidad por excelencia que todo Ingeniero debe tener.



CAPITULO 1. INTRODUCCION

1.1 MOTIVACION DEL TRABAJO

En las Sierras Grandes de la Provincia de Cérdoba nacen los rios que proveen de agua al 80% de la
provincia y a mas de 3 millones de personas. En la actualidad, la cantidad de agua disponible para
consumo humano se ve reducida por causas naturales y antropicas, destacandose los efectos de
cambios en el uso del suelo, los ciclos de sequia - humedad, el incremento de la poblacion y la
expansion urbana, combinados con una inadecuada gestién del recurso hidrico. Estos impactos son
mayores en las localidades cuyo suministro de agua depende exclusivamente de la escorrentia
superficial, como la mayoria de las localidades serranas de Cordoba, y por ende se ven aumentados
los problemas econdémicos y conflictos sociales. Para poder mejorar el sistema de gestion y asistir a
la toma de decisiones, es necesario saber cémo responden las cuencas de aporte ante distintos
escenarios hidrometeoroldgicos. La estimacion del flujo de base para los periodos de estiaje es
crucial para inferir potenciales problemas de suministro, especialmente en sistemas como los
descritos, dado que no poseen almacenamiento.

El rio San Antonio es un afluente del lago San Roque, reservorio donde se capturan los excesos
hidricos. Pero parte de su caudal es captado aguas arriba de la desembocadura y abastece a mas del
60% de la poblacion del valle de Punilla, principal destino turistico de la provincia de Coérdoba.
Sequias recurrentes junto con los indices mas elevados de expansién urbana, han llevado al borde
de la crisis al sistema de distribucion de agua. Sin embargo, muy poco se sabe sobre cémo
reacciona esta cuenca a distintos periodos de sequia/excesos y cémo estos afectan el critico periodo
de estiaje y los afios sucesivos.

1.2 OBJETIVOS

El objetivo de este trabajo es determinar los efectos que distintos escenarios de sequia/excesos
tienen sobre la disponibilidad de agua en el periodo mas desfavorable del afio hidroldgico (estiaje).
Se busca, ademas, aumentar la informacion disponible y explorar herramientas y métodos que
puedan contribuir a mejorar la gestion.

Objetivos Especificos

e Aplicar y profundizar los conceptos adquiridos durante el desarrollo de la carrera de
Ingenieria Civil en la Facultad de Ciencias Exactas, Fisicas y Naturales de la Universidad
Nacional de Cérdoba.
Aprender a utilizar softwares de modelacion hidrolégica.
Realizar un andlisis y recopilacion de antecedentes e informacion meteoroldgica,
geomorfoldgica e hidroldgica de la cuenca.
Ampliar a través de este trabajo la informacion existente en estudios anteriores.
Calibrar una herramienta que pudiera ser utilizada como apoyo a la hora de tomar
decisiones que afectan al bien comdn.

e Analizar la relacion entre la disponibilidad de agua superficial y el patron de
precipitaciones de la cuenca del rio San Antonio, Cérdoba.



1.3 ACTIVIDADES

A continuacién, se detallas las actividades que se llevaran a cabo para el cumplimiento de los
objetivos planteados
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Recopilacidn de antecedentes, informacion hidroldgica e hidrometeoroldgica de la cuenca y
del evento a analizar.

Caracterizacion de la cuenca (Area, longitud de cauces, pendientes, etc.).

Generacion de escenarios sintéticos de precipitacion.

Calibracion del modelo hidroldgico en base a la informacion recopilada.

Determinaciones de los caudales escurridos superficialmente en los distintos escenarios de
interés.

Evaluacién de los escurrimientos superficiales de la cuenca durante los eventos analizados.
Elaboracion de sugerencias y recomendaciones para eventos futuros similares en base a los
resultados de la actividad 6.

Escritura de la practica profesional supervisada y difusion de los resultados.



CAPITULO 2: MATERIALES Y METODOS

2.1 Area de estudio

La cuenca del Rio San Antonio se ubica en la Provincia de Cordoba, Argentina, entre los 64° 29’
217y 64° 51° 17 de longitud Oeste y los 31° 23’ 237y 31° 36 18” de latitud Sur, conformando un
area de 500 km? sobre el faldeo oriental de las Sierras Grandes. Su principal colector, el rio San
Antonio, esta formado por los rios Icho Cruz, Malambo y El Cajén (IMAGEN 1).

El San Antonio es uno de los tributarios del Lago San Roque junto con el Rio Cosquin y los
Arroyos Las Mojarras y Los Chorrillos. Forma parte del Sistema del Rio Suquia que nace a la salida
del Embalse San Roque y desagua en el Mar de Ansenuza (Laguna de Mar Chiquita) al NE de la
provincia.

Constituyen sus limites naturales las Sierras Grandes al oeste, al S, por la cresta de La Sierrita 0
Corddn de Santiago que la separa de la cuenca del Rio Anisacate, elevaciones entre los cordones
montafiosos principales al norte y las Sierras Chicas al este.

Una estacién de aforo construida en Barrio EI Canal (estacién 600) en la zona sur de la ciudad de
Villa Carlos Paz constituye su cierre artificial, de alli el rio se interna en la ciudad hasta llegar al
Lago San Roque.

La Cuenca alcanza su mayor altura en el Cerro Los Gigantes de 2350 m s.n.m. en lazona NO y la
salida tiene una altitud de 675 m s.n.m. Este desnivel de 1675 m se alcanza en apenas 29,7 Km.
Desde el punto extremo oeste de la cuenca hasta la salida, la distancia es de 33,8 Km. Ambas
distancias consideradas en forma lineal.

Las pendientes, elevadas se distribuyen: en 215 km2 pendientes entre el 10 y el 25%, en 197 km2
son menores al 10% y en los 88 km2 restantes superan el 25%.

En la region predomina el clima templado serrano Los cordones montafiosos actian como barreras
gue detienen el paso de los vientos provenientes del Este y el Oeste. Y solo dejan pasar los vientos
calidos del Norte y los frescos del sur, que recorren el valle de Punilla en esas direcciones. La
mayor precipitacion se produce en la ladera oriental de las Sierras Grandes y se concentran en la
época de verano.

Segun un estudio hecho por Wolcken en Cdérdoba en 1954, el més frecuente de los procesos
lluviosos lo constituye los empujes de aire polar o subpolar que, entrando por la Patagonia, se
desplazan en general hacia el NE. Queda sobreentendido que no son estas masas de aire las
portadoras del agua precipitable, sino las del norte, que levantadas por las primeras se enfria,
condensan su humedad y precipitan. Este es un tipico proceso frontal resultante del levantamiento
de una masa de aire calido, a un lado de la interface, sobre aire méas denso y frio.

El ecosistema serrano funciona como cuenca adaptadora (conservadora de la humedad de las masas
de aire) y reguladora del sistema hidrografico de la provincia.
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El estado de conservacion y el manejo que de €l se haga tiene una gran importancia porque
influenciard la calidad y permanencia de la red hidrogréfica.
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IMAGEN 1 Ubicacién - Anuario Pluviométrico 2005/06 - 2009/10

2.2 Obtencidn vy sistematizacion de la informacion

La informacion meteoroldgica disponible para el area de estudio proviene de la red telemétrica del
CIRSA-INA, que cuenta en la actualidad con estaciones meteoroldgicas distribuidas en la cuenca
(IMAGEN 2). Las estaciones contienen distintos sensores que proveen datos sobre precipitacion,
temperatura y niveles del rio. Los datos meteorol6gicos e hidrolégicos provistos por la red
telemétrica y del aforo de salida de la cuenca se sistematizaron en un sistema de informacion RBIS

(Garcia et al., 2012) que permite la exportacion de datos directamente en el formato necesario para
el modelo hidrolégico (Kralish et al., 2009).

0
Kilometros J\rg L1
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Imagen 2: Area de Estudio y distribucion de las estaciones de la Red Telemétrica del CIRSA-INA usadas en el modelo




Para poder hacer un estudio completo y arribar a conclusiones mas precisas, se realizara el analisis
entre los afios 1992 al 2011, para ello, en funcion de las necesidades del modelo, se requieren datos
de:

Caudal

Temperatura

Precipitacion

Caracterizacion de cubierta vegetal

HowpheE

Los datos disponibles de caudales no son continuos y en muchos casos no se consideraron
confiables, solamente pudiendo confeccionar una serie desde 1995 a 1997, la cual se utiliz6 como
base para comparar y parametrizar el modelo.

En cambio, en lo referido a datos de precipitacion y temperatura, si se contaba con series lo
suficientemente completas y continuas entre los afios definidos para realizar el estudio.

A continuacion, se presenta en la IMAGEN 3 los datos disponibles de caudal aforados en las
estaciones del INA-CIRSA. Cabe sefialar que a fin de que sean identificables los valores no
disponibles se identificaran como “-9999”.

Para caracterizar la cobertura vegetal se utilizaron imagenes satelitales LANDSAT TM, con una
resolucién espacial de 30 m x 30 m. Para estimar pendientes y caracteristicas geomorfoldgicas se
utilizé el modelo de elevacion digital del terreno del SRTM de libre acceso y de 90 m x 90 m de
resolucidn espacial. La caracterizacion edafica se obtuvo a partir del Atlas de suelos del INTA
1:500.000.

Combinando la geomorfologia con los mapas de suelos y de vegetacidn se delimitaron Unidades de
Respuesta Hidrologicas (HRU segin su denominacion en inglés; Fligel, 1995). En el modelo se
asume que las HRU estdn compuestas por un area que tiene un comportamiento hidrol6gico
homogéneo y se las utiliza como unidades de modelacion. El tamafio de estas unidades puede ser
desde 1 pixel hasta varios pixeles dependiendo de la metodologia usada en su construccion. En este
caso se utilizo la herramienta HRU Delineation Toolbox (Schwartze, 2008) y se delinearon 4271
unidades de un tamafio minimo de 6 ha y un area promedio de 11.6 ha.



400
350
300
250
200
150
100

50

0
01/09/1992

29/05/1995

DATOS DE CAUDALES AFORADOS

22/02/1998 18/11/2000 15/08/2003 11/05/2006

Imagen 3: Datos de caudales aforados en estaciones INA-CIRSA

04/02/2009

01/11/2011



2.3 Implementacion de JAMS-J2K (Jena Adaptable Modelling System)

El sistema de modelacion JAMS-J2K fue desarrollado por el “Department of Geoinformatics,
Hydrology and Modelling, School of Chemical and Earth Sciences, Friedrich-Schiller-University,
Jena, Germany”. Este paquete contiene a J2K (JAMS, 2012), que es un modelo distribuido y
continuo que permite modelar afios hidrolégicos completos a distintas escalas temporales.

Algunas de las ventajas que motivaron la eleccion son:

1) El sistema es gratuito y de cddigo abierto, con lo cual su programacion puede ser vista,
modificada y ampliada;

2) El sistema no tiene un solo modelo definido per-se, en su lugar tiene contextos anidados
y una variedad de moédulos y rutinas pre-programadas para que el usuario adapte o cree
(programe) un modelo apropiado para su cuenca particular. Esto es de vital importancia
teniendo en cuenta que una de las motivaciones de este trabajo es generar un instrumento
que permita por ejemplo evaluar el impacto en la escorrentia que pudiera tener un incendio
forestal en la cuenca, cambio en los parones de asentamiento, uso de suelo, etc.

3) Ademaés de contar con un buen entorno de programacion, el sistema tiene herramientas
que facilitan la extraccion y el analisis estadistico de los resultados simulados en los
distintos modulos o los datos de entrada, y herramientas de agregacion espacial y temporal
que permiten exportar resultados y graficos en formatos SIG para la construccion de mapas.
Este sistema modular es 6ptimo, ya que provee un entorno computacional virtualmente
ilimitado para el desarrollo y la aplicacién de modelo ambientales.

4) Al ser un modelo distribuido, representa mejor el proceso hidrolégico, comparandolo con
un modelo agregado. Ademas, se desea evaluar periodos de sequia/excesos por lo que es
necesario un modelo continuo, no siendo posible este analisis en un modelo por eventos.

La implementacién del modelo requiere la preparacion de un contexto sobre el cual realizar la
modelacidn. Para esto se definen los parametros de importancia hidrolégica para los distintos suelos
y tipos de vegetacion, dicha tarea fue llevada a cabo de manera conjunta con el Dr. Biélogo César
Garcia como parte de su tesis doctoral.

Los parametros relacionados a los tipos de suelo estan vinculados a su capacidad de
almacenamiento de agua en una matriz porosa de distintos tamafios: grandes poros que no pueden
sostener agua en contra de la gravedad y poros pequefios que conservan el agua y la hacen accesible
a las plantas. Para la vegetacion, los parametros se basan en la interseccion de las precipitaciones y
la evapotranspiracion.

Dentro del contexto de modelacién descrito anteriormente, que permanecen invariables durante toda
la simulacion, se ejecuta el contexto temporal. Dicho contexto es un ciclo, que en nuestro caso
particular representa 1 dia, constituyendo asi un modelo continuo, diario. En la IMAGEN 3 puede
observarse un esquema de la estructuracion del modelo. El primer contexto, sobre el cual operan
todos los demas es el Contexto del Modelo (CDM). Este contiene la caracterizacion de la cuenca de
estudio, es decir la base de datos de HRU y sus bases asociadas donde se definen los parametros de
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importancia hidrologica del tipo de suelos, cobertura vegetal y cursos de agua. EI CDM esta
constituido por propiedades de la cuenca que son invariables a lo largo de todo el intervalo temporal
gue se simule. Dentro del CDM se ejecuta el Contexto Temporal (CT), que para este estudio es un
ciclo que se repite a intervalo diario, definiendo un espacio de modelacion continua. En el CT, para
cada dia, se leen las variables de entrada (climaticas), se realiza la modelacion hidrolégica en el
Contexto Espacial (CE) y se almacenan las variables de salida (hidrometeoroldgicas). EI CE es
donde operan los madulos y se realizan la modelacion de los procesos hidrol6gicos.

Una descripcion detallada de la aplicacién de J2K a la cuenca del Rio San Antonio puede
encontrarse en los trabajos de Garcia et al. (2011) y Garcia (2013). Ademas, mayor detalle de la
estructura, funcionamiento y ecuaciones que rigen a J2K pueden hallarse en la pagina web de la
Universidad de Jena (la cual se incorpora como anexo | del presente trabajo).

(’

i Entrada/proceso de datos constantes
. (topografia, suelo, cobertura, geologia, ... )

i Entrada/proceso de datos variables
;(Precip., Tinins Tmae Lmedia He ----)

Regionalizacidonde
los datos

Calculode radiacién
y ET potencial

Maodulo de nieve

Maodulo de suelo

Contexto espacial

Modulo de acuifero

Contexto temporal

: Salida/ pds pré ceso de datos variables
: (Caudal simulado, ET,q, ET e, -..)

Contexto del modelo

T T T T T T T T Ty T T Ty Ty

e

Imagen 4: Estructura y anidamiento de los distintos contextos del modelo

2.4 Criterios de Eficiencia utilizados en la Simulacién hidroldgica

El modelo fue parametrizado y ajustado, como se menciond anteriormente, con los caudales
registrados durante los afios 1995 al 1997. Una vez lograda la méaxima eficiencia, se simulé el
periodo 1992 — 2011, para las cuales dispone de escasas mediciones de caudal, obteniéndose la
simulacion de control, utilizada mas adelante para comparar los efectos de los escenarios creados.
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Los resultados obtenidos fueron sometidos a analisis estadisticos para la extraccion de medidas de
resumen, utilizando Infostat (Balzarini y Di Rienzo, 2004).

Se realizaron célculos de la eficiencia del modelo analizando las diferencias entre caudales
observados y simulados segln distintos métodos descritos en Krause et al. (2005), los cuales se
resumen a continuacion.

Se utilizan los siguientes parametros de comparacion:

1. Nash-Sutcliffe
2. Log Nash Sutcliffe
3. PBIAS

Nash-Sutcliffe

El coeficiente de eficiencia Nash-Sutcliffe (1970) se utiliza para evaluar el poder predictivo de los
modelos hidrolégicos. La eficiencia “E” propuesta por N-S es definido como uno menos la suma de
las diferencias cuadradas absolutas entre los valores pronosticados y observados normalizados por
la varianza de los valores observados durante el periodo bajo investigacion. Se calcula como
muestra la ecuacion 1.

(0 — Pt
E-1-='"___ [Ec. 1]
3 (0; — 0)

i=l

Donde O; es el valor observado, O es la media de los caudales observados, y P;i es el caudal
modelado. La normalizacion de la varianza de la serie de observacion da como resultado valores
relativamente mas altos de E en cuencas con una dinamica mas alta y valores mas bajos de E en
cuencas con dinadmica inferior Para obtener valores comparables de E en una cuenca con una
dindmica mas baja, la prediccion debe ser mejor que en una cuenca con alta dindmica. El rango de E
se encuentra entre 1.0 (ajuste perfecto) y -co. Una eficiencia inferior a cero indica que el valor medio
de las series temporales observadas habria sido un reductor mejor que el modelo.

La mayor desventaja de la eficacia de Nash-Sutcliffe es el hecho de que las diferencias entre lo
observado y lo los valores pronosticados se calculan como valores al cuadrado. Como resultado, los
valores méas grandes en una serie temporal se sobreestiman fuertemente, mientras que los valores
mas bajos se descuidan (Legates y McCabe, 1999).

Log Nash-Sutcliffe

Teniendo en cuenta que el coeficiente de eficiencia Nash-Sutcliffe es sensible a valores extremos y
puede arrojar resultados sub6ptimos cuando el conjunto de datos contiene grandes valores atipicos,
se utiliza el Log Nash Sutchiffe que reduce los extremos. Se calcula de la siguiente manera:



(09(01*) -1os (017))°

(Iog (Of’“) -log (0"““‘"))2

M->

1

-
"

log NSE =100- | 1- [Ec. 2]
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"
-

/

PBIAS

Se entiende como “bias” al sesgo entre el caudal simulado por el modelo y el medido. Para
cuantificar esto en una serie temporal, se determina el porcentaje de la diferencia respecto a la
observacion y se suman en cada instante de tiempo, ver ecuacion 3.

100-;21 (oj‘“ -of’“) )
3 (@)

I=1

PBIAS =

2.5 Parametrizacion del modelo hidrolégico

Tomando como referencia los periodos de estiaje de los afios desde mayo de 1995 a octubre de
1996, serie para la cual se cuenta con valores de caudal aforados se realizé el siguiente
procedimiento afo por afio:
1. Se simularon cada afio entre el mayo y octubre obteniendo el primer juego de resultados
llamados “Observed Q”y “Simulated Q”, caudal observado y simulado respectivamente.
2. Se calculd la variacion porcentual entre “Observed Q”y “Simulated Q”.
A partir del punto (2) se calculé el promedio de la diferencia para toda la serie de valores.
4. Con el resultado anterior se crea un nuevo archivo “rain”, multiplicando todos los valores

w

de lluvia por “l1 menos el promedio obtenido en el punto (3)”, salvo que el valor del dato
fuera “-9999” en cuyo caso no se modifica.
5. Se itera desde el punto (1), repitiendo el procedimiento hasta lograr un buen ajuste.

2.6 Confeccion de escenarios sintéticos

En funcion de la informacion disponible y las posibilidades otorgadas por el modelo, se gener6 un
primer escenario que denominaremos DE CONTROL, el cual parte de las mediciones de
precipitacion y temperatura registradas entre 1992 y 2011 en las estaciones meteoroldgicas del
INA-CIRSA. Este escenario de control serd utilizado como referencia para la comparacion con los
distintos escenarios sintéticos de precipitacion propuestos.

Se generaron dos tipos de escenarios sintéticos, basados en modificaciones de la [dmina media de
precipitaciones sin afectar el patron temporal de las lluvias reales. Si bien, la metodologia utilizada
para sintetizar precipitaciones es similar, se plantean con dos objetivos diferentes.
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a) Escenarios anuales:

Su objetivo es determinar los efectos de periodos de sequias/excesos sobre los caudales de un afio
hidrologico particular. Para ello, se agregaron los datos en grupos de cuatro afios hidroldgicos, los
tres primeros se utilizaron para gue el modelo hidroldgico entre en régimen, y las modificaciones se
realizaron en los datos del cuarto afio. A partir del 1° de septiembre (inicio del afio hidroldgico)
hasta el 30 de agosto del afio siguiente, se escal6 el valor de las lluvias a fin de que se vean
disminuidas o aumentadas en un 10%, 20%, y 30% generando en total 6 escenarios por cada grupo
de cuatro afios. Se construyeron 19 grupos, lo cual produjo un total de 114 escenarios.

En la Imagen 5 puede verse el bucle utilizado para la confeccion de escenarios.

01709/ 1 01/09/ i+3 30/08/ i+

01/09/ i+1 01/09/ i+4 30708 1+d

w:n

Imagen 5: Bucle de armado de escenarios anuales del afio “i” e “i+1”.

En la Imagen anterior se puede observar en azul los afios en los que no se modifica la lamina y en
verde el afio sobre el cual se aplica el aumento y disminucion previamente explicado.

b) Escenarios de incidencia;

Su objetivo es cuantificar el efecto que los periodos de sequias/excesos tienen sobre los siguientes
afios hidrol6gicos. Para ello, se construyeron grupos de diez afios, los primeros cinco se utilizaron
para que el modelo entre en régimen, luego se realiz6 una variacion desde el 1° de Septiembre del
quinto afio hasta el 30 de agosto del afio siguiente (afio hidrolégico afectado), dejando el resto de la
serie con los valores originales. En este caso se escalé el valor de las lluvias a fin de que se vean
disminuidas o aumentadas en un 10% y 30%, generando en total 4 escenarios por cada grupo de
diez afios. Se construyeron 10 grupos, lo cual produjo un total de 40 escenarios.

En la Imagen 6 puede verse el bucle utilizado para la confeccion de escenarios.
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010 i+1 01/08¢ i+6 30/08/ i+7 301087 i+11

wy

Imagen 6: Bucle de armado de escenarios de incidencia del afio “i” e “i+1”

En la Imagen anterior se puede observar en azul los afios en los que no se modifica la lamina y en
verde el afio sobre el cual se aplica el aumento y disminucion previamente explicado.
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CAPITULO 3: RESULTADOS

3.1 Parametrizacion del modelo hidrolégico JAMS

En la Imagen 7 se muestra, a modo de ejemplo, como se fue ajustando la parametrizacion siguiendo
el procedimiento detallado en la seccidn 2.5:

——Qbserved_Q
5 —s—Simulated_Q
Correccion 1

4 —s—Correccion 2

01/05/1996
16/05/1996
31/05/1996
15/06/1996
30/06/1996
15/07/1996
30/07/1996
14/08/1996
29/08/1996
13/09/1996
28/09/1996
13/10/1996
28/10/1996

Imagen 7: Ejemplo de calibracién 01/05/1996 al 31/10/1996

A partir de la metodologia descripta en la seccion 2.5 con los datos de la red INA-CIRSA, se
determind que la parametrizacion dptima en el proceso de calibracion resulta la mostrada en la
imagen 8, a continuacion:
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InitSoilWater.FCAdaptation: 0.35 A) 0 —20 (adaptation factor for maximum soil moisture storage)

Acumulacidn de humedad en el suelo

SoilWwater.latvertDist: & B) 0— 100 (distribution of runoff to lateral and vertical component)
. . Distribucidn de la escorrentia
SoilWater.linETRed: 0.8 C) 0—1 (ET reduction coefficient)
Snow. t_thres: 0 D) -20— 20 (temperature threshold for smnow accumulation)
Umbral de temperatura debida a la ac. de nieve
Snow.ddf: 6.32 E) 0— 100 (day degree factor)
SoilWater.petMult: 1.0 F) 0— 10 (et adaptation factor}
SoilWater.maxPercAdaptation: |2 G) 0— 100 {adaptation for maximum percolation rates)
Velocidad de infiltracidn
ObsRunoff. column: 1 H) 1—100 (column of obs runoff values)
DFn: 4 1) 1 = 100 {number of storage in the Nash cascade for direct flow)
DFk: 1 J) 1 — 1000 (recession coefficient for direct flow)
BFn: 2 K) 1 =100 {number of storage in the Nash cascade for base flow)
BFk: 35 L) 1 — 1000 (recession coefficient for direct flow)

Imagen 8: Configuracion del modelo

El modelo con los pardmetros anteriores obtuvo los siguientes valores de eficiencia: Nash-Sutcliffe
= 0,91, Log Nash-Sutcliffe = 0,85 y PBIAS = -1,3. Presentando asi un muy buen ajuste entre el
caudal simulado y el observado. Por otro lado, del punto de vista fisico, se observa que la respuesta
gue generan estos parametros tiene sentido por ser una region semi-arida, con suelo muy rocoso y
poca infiltracion (2/100) y poco almacenamiento (0.35/10), generando escurrimientos rapidos.

Se presenta en la Imagen 9 un detalle la modelacién realizada con la parametrizacién anterior en el
afio hidroldgico 1997:

Runoff [m*/s]
-
w

; AN MJ!&K

01-09-1996 01-10-1996 01-11-1998 01-12-1996 01-01-1997 01-02-1897 01-03-1997 01-04-1897 01-05-18997 01-06-1997

Imagen 9: Caudales diarios simulados (Rojo) y medidos en el aforo de la estacion 600 (Azul) 1996 a 1997

Salvo en los picos de crecidas, se observa que la curva simulada representa satisfactoriamente los
caudales observados. Es asi que, se considera que este modelo resulta de especial interés para
calcular los caudales en estiaje.
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3.2 Simulacion de escenarios y andlisis estadistico

En la presente seccion se detallaran los resultados obtenidos en la modelacion de los distintos
escenarios propuestos

3.2.1 Escenario de control

Partiendo de la parametrizacién antes realizada, y de las precipitaciones y temperaturas brindados
por el INA-CIRSA, se simulan los caudales con el modelo hidrolégico JAMS-J2K, como se explicd
en el punto 2.6 los afios hidroldgicos correspondientes a al periodo desde 1992 al 2011.

En la Imagen 10 se muestra el escenario de control que resulta de la aplicacion del modelo, con la
parametrizacion obtenida, corriéndolo con los datos de precipitacion y temperatura relevados en las
estaciones 100, 200, 300, 400, 500, 600, 700, 900, 1010, 1100, 1200 y 1800 del INA-CIRSA
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400

CONFECCION DE ESCENARIO BASE

350

300

250

200

150

100

50 ‘
| I I | ‘ ‘ : | ‘ ,
| 1 { ! ' LA ! ; ‘ e { n
0 = - \ = . N
01/09/1992 29/05/1995 22/02/1998 18/11/2000 15/08/2003 11/05/2006 04/02/2009 01/11/2011
Imagen 10: Escenario DE CONTROL 01/09/1992 a 1/11/2011
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Al tener series aforadas tan fragmentadas, no fue posible realizar un analisis estadistico de los caudales
medios mensuales historicos, lo cual fue realizado a partir de los resultados obtenidos en el escenario
de CONTROL. Los caudales medios mensuales histéricos obtenidos se presentan en la Tabla 1.

Tabla 1. Caudales medios mensuales historicos (1992 a 2011, 19 Afios)

Mes Caudal m3/s
Septiembre 1.69
Octubre 3.55
Noviembre 7.24
Diciembre 9.07
Enero 8.67
Febrero 7.24
Marzo 8.84
Abril 4.86
Mayo 1.93
Junio 0.63
Julio 0.53
Agosto 0.44

Como podemos observar, el afio hidrolégico asi determinado tiene un inicio en septiembre donde
obtiene su punto maximo para los meses entre diciembre y enero, continuando a tasa decreciente hasta
agosto donde se registran los menores valores.

Se puede definir entonces una temporada seca, correspondiente a los meses de abril a octubre y una
temporada himeda o de lluvia correspondiente a los meses de noviembre a marzo. Mas alla de que este
limite no es taxativo, nos permitira evaluar el comportamiento aproximado de los distintos escenarios
en periodos comparables de caracteristicas relativamente homogéneas.

3.2.2 Escenarios anuales

Como primer punto del analisis, se busco determinar el impacto que tiene una variacion del 10%, 20%
y 30% en un afio hidrolégico particular. Para ello se realizaron las simulaciones detalladas en el punto
2.6 para escenarios de 4 afos.

Partiendo de las simulaciones anteriores, se realizé un andlisis de sensibilidad de los caudales mediante
la comparacion entre la simulacion de control y aquellas respectivas a los distintos escenarios sintéticos
de precipitacidn. A continuacion, se detalla en la tabla 2 los resultados promedio de dicho analisis.

Tabla 2. Impacto de cambios anuales de precipitacion en los caudales, respuesta promedio de los 19 afios anualizados.

Diferencia entre caudales Magnitud del escenario anual

observados y simulados -30% -20% -10% +10% +20% +30%
Variacion de Q Temp. seca 49% 33% 20% 17% 35% 54%
Variacion de Q Temp. lluvias 51% 34% 23% 22% 42% 67%

En la tabla anterior podemos observar que la variacion de caudal con respecto a cambios en la
precipitacion no es lineal, pero si directa, con una leve diferencia entre la temporada seca (azul) y la
temporada de lluvias (rojo).
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3.3.3 Escenarios de incidencia

En la simulacién de escenarios de incidencia, para valores de reduccion de precipitacion de un 10% se
encontré un efecto sobre el afio hidrologico siguiente al modificado (variaciones mayores al 5% con
respecto al caudal de control) que se extendio en promedio hasta los 54 dias y en ningln caso superd
los 76 dias, contando desde el fin de la intervencién (30 de agosto del afio modificado). En cambio, si
contamos a partir de la primera lluvia, inicio de la siguiente temporada de lluvia, estos efectos
disminuyen hasta los 34 dias en promedio y en ningun caso superan los 47 dias (promedios de los 10
afios analizados).

Analizando el patron de variacion en los caudales para el escenario de 10%, se puede observar que
durante el afio en el cual se espera una afectacion por la lluvia del afio anterior, el comportamiento es
oscilatorio alrededor de la respuesta media hallada en los escenarios sintéticos (aprox. 22% para toda la
temporada).

Se muestra a continuacion en la Imagen 11 a modo de ejemplo como incide la modificacion del patron
de lluvias de un afio hidrolégico al otro.

”
~ 54 dias

_, 0% 7 50
©
E
= - {
: 35%
—_ 40
& 30% 0
g b
E.. 25% 3
7] B ! 30 =
4 &
T -20% g
2 =
g L tao 2
g -15% g
g
=]
& 0% Ef
= W
2 [ 10
1]
5%
=
=

0% L0

01.09.1997 13.11.1997 25.01.1998 08.04.1998 20.06.1998 01.09.1998 13.11.1998 25.01.1999

Fecha de la simulacion

Imagen 11: Variacion (rojo, en porcentaje) entre el caudal de control (negro) y el caudal producto de una reduccion del 10%
de las precipitaciones para el afio hidrolégico 1997-1998. El area sombreada marca el periodo del afio hidrolégico 1998-
1999 que es afectado

Se puede observar que el caudal de respuesta a un evento una vez finalizado el escenario de reduccion
de precipitacion (01.09.1998) tiene una variacion muy pequefia durante el pico. Sin embargo, los
periodos de recesion procedentes son afectados por la sequia inducida en el afio anterior. Este es el
comportamiento que se extiende para este caso graficado durante los 54 primeros dias del nuevo afio
hidrol6gico calendario y 43 dias desde la primera lluvia (cuyo valor real no fue modificado).

Para el escenario donde la precipitacion se redujo un 30%, las variaciones (mayores al 5% con respecto
al caudal de control) se extendieron en promedio hasta los 71 dias y en ningln caso superan los 91
dias, considerando esto desde el fin del afio hidrolégico modificado. Considerando la extension de la
variacion a partir de la primera lluvia, vemos que en promedio se las detectan hasta los 51 dias y en
ningun caso superan los 85 dias. El patron observado para el escenario del afio hidroldgico 1997-1998
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y su efecto en afio posterior sigue el mismo comportamiento que el escenario del 10% pero con valores
escalados (Imagen 12).
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Fecha de la simulacion

Imagen 12: Caudal de control (negro) variacion del caudal producto de una reduccion del 10% y un 30% de las lluvias (rojo,
azul) para el afio hidrol6gico 1997-1998

Es importante notar que si bien en el escenario donde la disminucion de lluvias fue del 30% los
cambios originados son de mayor magnitud que en el de 10%, en ambos casos los efectos sobre el afio
hidroldgico siguiente se extendieron hasta 54 dias contando desde el comienzo del afio hidroldgico y
43 dias desde el primer evento de lluvia. En la Imagen 13 puede observarse como esta diferencia de
magnitud es todavia importante en el periodo de recesion posterior al evento del dia 17, pero luego del
evento del dia 47 ya reduce considerablemente el efecto del afio anterior a pesar de la gran diferencia
de magnitud en los escenarios planteados.
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Dias del afio hidrolégico 1998-1999 (posterior al modificado)

Imagen 13: Caudal de control (negro) variacién del caudal producto de una reduccion del 10% y un 30% de las lluvias (rojo,
azul) para el afio hidrol6gico 1998-1999 posterior al afio de la modificacion
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Otros escenarios simulados fueron los de aumento de un 10% y 30% en las precipitaciones, en los
cuales se encontro un efecto opuesto al de la disminucion en el afio de la modificacién, pero un efecto
similar para el afio siguiente. Esto nos indica que tantos periodos mas himedos o secos de lo normal,
tienen un mismo tiempo de impacto en los caudales del préximo afio hidrologico.
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CAPITULO 4 CONCLUSIONES

4.1 Modelacion Hidroldgica con JAMS-J2K

El modelo hidrolégico JAMS-J2K ha demostrado un buen desempefio al alcanzar valores altos en los
criterios de eficiencia. ElI uso de distintos indices para medir este grado de ajuste, que tienen
sensibilidad diferencial a distintas porciones del hidrograma, nos permite realizar una mejor evaluacion
del desempefio a la largo de todo el ciclo hidroldgico (Krause et al., 2005). Lamentablemente, no se
hay datos confiables sobre caudales de los Gltimos afios para evaluar que el desempefio se haya
mantenido en los mismos valores durante los 19 afios simulados. Este modelo fue lo suficientemente
flexible y preciso para ejecutar los escenarios propuestos y generar una primera caracterizacion
hidrolégica de la cuenca. Esto nos permitié contar con caudales simulados a paso diario para el periodo
1992-2011.

4.2 Relacion entre la disponibilidad de agua superficial y el patrén de precipitaciones de
la cuenca del rio San Antonio, Cérdoba

Los escenarios anuales nos han permitido determinar el grado de afectacion y sensibilidad de la cuenca
a variaciones en la cantidad de agua precipitada durante un afio hidroldgico. Si bien s6lo se modifico la
lluvia de manera escalar, y no como en otros estudios, el patron de distribucién temporal de la lluvia
(Garcia et al., 2011) se pueden apreciar las magnitudes y respuestas diferenciales en distintas regiones
del hidrograma.

La conclusién mas importante y relevante para el manejo, surge de asociar el escenario anual con lo
encontrado en la simulacién de incidencia. Las anomalias ya sean sequias y/o excesos hidricos no
tienen ningln efecto sobre los estiajes de afios hidrologicos posteriores al de su ocurrencia. Es asi que
incluso en casos extremos de variaciones del 30%, sé6lo han perdurado efectos minimos hasta un
maximo de 90 dias. Por lo cual, a la hora de proponer un plan de gestion del agua, se debe tener
presente que el agua disponible durante el periodo de estiaje, solo depende de lo ocurrido en la
temporada de lluvia de ese afio hidrolégico y que no existe efecto acumulativos con temporadas
anteriores.

4.3 Recomendaciones

A partir de los resultados obtenidos en el presente trabajo, surge la necesidad de incorporar
instrumentos como el JAMS-J2K para la evaluacion de la cosecha hidrica, determinar si nos
encontramos en un afio hidroldgico seco o humedo, realizar el balance hidrico comparando con los
requerimientos de la poblacion o cultivo a abastecer y ayudar a la planificacion integral del recurso
hidrico en cuestion.

Proximas lineas de avance con esta herramienta podrian orientarse a la modificacion de la cubierta
vegetal, adaptandola a nuevos usos de suelo y determinar su impacto en la cuenca.
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FUNCIONAMIENTO DEL MODELOQO J2K

Regionalizacion de datos de clima y precipitacion

Procesamiento General

1. Calculo de la regresion lineal entre los valores de la estacion diaria y la elevacion de las
estaciones.

De este modo, el coeficiente de determinacion (r?) y la pendiente de la linea de regresion (by se
calcula) de esta relacion. Se supone que el valor (MW) depende linealmente de la elevacion del terreno
(H); de acuerdo a:

MW =ag +by-H

El desconocido an y bw se definen de acuerdo con el método gaussiano de los cuadrados mas pequefios:

" (H; — H)(MW,; — XW)

El coeficiente de correlacion de la regresién se calcula de acuerdo con la siguiente ecuacion:

_ " (H, — H)(MW; — MW)
VI (Hy—H)? - Y (MW, — T )2

r

2. Definicion de las n estaciones de medicion mas cercanas a la HRU en cuestion.

El nimero n que debe introducirse durante la parametrizacion depende de la densidad de la red de la
estacion, asi como de la posicién de cada estacion.

Para cada conjunto de datos se debe determinar con antelacion el nimero de estaciones (n) que se
deben considerar para la regionalizacién. Ademas, se debe dar un factor de ponderacion (pIDW). Las
estaciones n mas cercanas se definen de acuerdo con la siguiente regla de calculo con la ayuda de las
direcciones este y norte de todas las estaciones, asi como las coordenadas de la HRU particular. El
primer paso es calcular la distancia (Dist (i)) de cada estacion al area de interés:

Dist(i) = \/(RWatartey — RWpi)? + (HWowis) — HWpi)?
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con
RW ... distancia al este de la estacionii ... n, o la HRU (DF)

HW ... distancia al norte de la estacién i ... n, o la HRU (DF)

Las n estaciones con la menor distancia a la HRU particular se toman de las distancias calculadas de
acuerdo con la descripcion anterior y luego se utilizan para célculos adicionales. Las distancias de estas
estaciones se convierten a distancias ponderadas (wDist (i)) a través de la potenciacién con el factor de
ponderacion pIDW. Con la ayuda de este factor de ponderacion se puede aumentar la influencia de
estaciones cercanas y disminuir la influencia de estaciones més distantes. Se pueden obtener buenos
resultados con valores de 2 o 3 para el pIDW.

3. Através de una ponderacién de distancia inversa (IDW), las ponderaciones de las n estaciones se
definen dependiendo de sus distancias para cada HRU. Mediante el método IDW se tiene en cuenta la
variabilidad horizontal de los datos de la estacion segun su posicién espacial. El calculo se realiza de
acuerdo con la siguiente ecuacion:

(‘Z;':l tz’siiij)
o wDist(Z)
Wii) =

n E”: wlist(i)
i=1 wDist(i)

4. El calculo del valor de los datos para cada HRU con las ponderaciones del punto 3 y una
correccion de elevacion opcional para la consideracién de la variabilidad vertical. La correccion de
elevacion solo se realiza cuando el coeficiente de determinacion (calculado en el punto 1) va més alla
del umbral introducido por el usuario. El calculo sin la correccion de elevacion opcional se lleva a cabo
de acuerdo con la siguiente ecuacion:

DWpp =Y MW (i) - W(i)

i=1

Para valores de datos que poseen un efecto de elevacion, se lleva a cabo una correccion de elevacion
para los valores medidos adicionalmente cuando los valores tienen una relacion de regresion ajustada
(rz2 mayor que el umbral introducido por el usuario). Para el calculo se aplica la siguiente ecuacion:

DWpyp = Z (AH(i) - by + MW (@) - W(3))

i=1

con AH (i) ... diferencia de elevacion entre la estacion iy la HRU

b v ... pendiente de la linea de regresion
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Meétodo de correccion especifico y método de calculo para los conjuntos de datos individuales
Precipitacion

Correccion del error de humectacién y del error de evaporacion

La correccién del error de humectacion y del error de evaporacién se realiza de acuerdo con
investigaciones con ayuda de los medidores de precipitacion de Hellmann por RICHTER (1995). Con
el fin de ofrecer una correccion constante del error (que resulta de la pérdida de humectacion y
evaporacion), las funciones logaritmicas se aproximaron por separado para el semestre de verano
(mayo-octubre) y el semestre de invierno (noviembre-abril) en el sistema de modelado 2000. Si la
altura de precipitacion va mas alla del valor de 9 mm, el error de humectacion y el error de evaporacion
se ajustan a un valor constante.

El error de humectacion y el error de evaporacion para alturas de precipitacion < 9,0 mm se calcula de
acuerdo con los siguientes valores:

BVsegm = 0.08 -In N + 0.225 [mm]
BViyin = 0.05-In N +0.13  [mm]

Para alturas de precipitacion> 9,0 mm, el error de humectacion y evaporacion es:
BVsem = 047  [mm|
BViyin = 030 [mm|

Correccion del error de viento

La cuantificacion del error de precipitacion que se espera se realiza de acuerdo con las investigaciones
de RICHTER (1995) en funcion de la altura de precipitacion y la posicion de la estacion. Se supone
gue el error relativo del viento (KR wing ) para la lluvia, asi como las nevadas se comporta inversamente
proporcional a las alturas de precipitacién (Pm). El calculo se realiza de acuerdo con las siguientes
ecuaciones:

0.1349 - P, % fiir Tean > Torie
0.5319 - -Pn:&m? fiir Iﬂnean < ITc:r'it

K Rying = ]

El calculo de las alturas de precipitacion corregido para error de evaporacién y error de viento se lleva
a cabo entonces de acuerdo con la siguiente ecuacion:

- r r —1
Pko‘rr - -Pm + Pm - K Rli'ind + BI.SOJ‘JH BI"IT';EH [I'ﬂIT.]d ]
Temperatura
El sistema de modelado J2000 requiere valores de la temperatura minima diaria asi como de la

temperatura maxima diaria. A partir de estos valores, la temperatura media del dia (Tmedia) Se calcula
como media promedio.
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La regionalizacion de los valores puntuales Tmin, Tmax Y Tmedia S€ lleva a cabo de acuerdo con la regla
descrita anteriormente con correccion de elevacion opcional.

Velocidad del viento

La velocidad del viento no se da como valor directo del DWD sino como las observaciones de la fuerza
del viento (WS) en Beaufort. La conversion de la fuerza del viento en la velocidad del viento a 2 m de
altura (v2) [en ms ] se puede realizar de acuerdo con la siguiente ecuacion:

vy = 0.6 - WS 401 [ms™ ']

Esta conversion necesita ser realizada externamente, porque J2000 espera la velocidad del viento en
m/s.

La conversion de la velocidad del viento a 2 m de altura a otras alturas -como se requiere en parte
durante el calculo de la evaporacién y la correccion del viento de la precipitacion- se lleva a cabo
durante el modelado de acuerdo con la siguiente ecuacion:

v,
'L"ff:( L3 )
Inz+3.5

La interpolacion de los valores puntuales a la zona se lleva a cabo de acuerdo con el método descrito
anteriormente. El sistema de modelado permite la inclusion de la correccion de elevacion opcional para
la regionalizacién de la velocidad del viento. Sin embargo, esta opcion debe manejarse con cuidado, ya
que la velocidad del viento depende en gran medida de la posicién de la estacion.

[ms ']

Duracién del Sol

La duracion diaria del sol (S) [en h], se proporciona como valor por el DWD. La interpolacion de los
valores de la estacion a la zona se realiza de acuerdo con el procedimiento descrito anteriormente - sin
calculos adicionales o correcciones de elevacion.

Humedad relativa

La humedad relativa (U) [en%] puede tomarse del DWD como valores diarios. No se recomienda una
regionalizacion directa de los valores, ya que dependen de dos parametros: el contenido de humedad
absoluta y el contenido maximo de humedad del aire para una temperatura determinada. Por lo tanto,
en el médulo de regionalizacion del sistema de modelado J2000, la humedad absoluta (a) [en g cm ]
se calcula a partir de la humedad relativa y la temperatura en la estacién. Entonces se regionaliza y
después la humedad absoluta se convierte nuevamente a la humedad relativa. Para ello, son necesarios
varios pasos de calculo que se muestran a continuacion.

Calculo de la presién de vapor de saturacion

La presion de vapor de saturacion (e s (T)) [en hPa] se calcula de acuerdo con la férmula de Magnus
con los coeficientes de SONNTAG (1994) para la temperatura del aire (T) [en ° C]:

es(T) = 6.11 - e(zrz5T) [hPa]
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Calculo de la humedad maxima

La humedad méxima (A) se calcula en funcion de la presion de vapor de saturacion (e s (T)) y de la
temperatura del aire (T) segun:

216.7

AT) = 1) 750375

[gem ™

Célculo de la Humedad Absoluta

El contenido de agua real del aire, la humedad absoluta (en gcm ), resulta de la humedad maxima (A)
[en gcm 2]y de la humedad relativa (U) [en%]:

a=A- % [gem ™)

Los valores de estacion asi calculados de la humedad absoluta se regionalizan de acuerdo con el
procedimiento descrito anteriormente y se convierten después en humedad relativa. La ventaja de este
método de regionalizacion bastante complejo es que, ademas de su mayor relacion fisica, la humedad
absoluta depende mas de las alturas que de la humedad relativa. Por lo tanto, el efecto de elevacion
puede utilizarse para la regionalizacion de acuerdo con el procedimiento descrito
anteriormente. Después de la regionalizacion de la humedad absoluta, se puede llevar a cabo la
conversion en humedad relativa. Sin embargo, en lugar de la temperatura de la estacion, el T
temperatura media del aire previamente regionalizado media S establece de la sub-area discreta
correspondiente.

Célculo de Evapotranspiracion

El calculo de la Bestandverdunstung se lleva a cabo en J2000 segln la ecuaciéon de Penman-Monteith
en varias etapas con respecto a numerosos parametros. Dado que el calculo es muy complejo y lleva
mucho tiempo, se obtuvo en la parte de preprocesamiento del sistema de modelado. Esta
subcontratacién es posible porque la mayoria de los pardmetros que se utilizan para el calculo se
derivan de los datos de entrada y se ven asi como independientes de la dindmica modelada del
suministro de agua. El Unico parametro que se utiliza en el célculo, pero s6lo se puede definir durante
la modelizacion es la humedad del suelo actual. Su influencia reductora se tiene en cuenta a través de
funciones de reduccion apropiadas durante el modelado. Se generan dos valores de evaporacion para
cada intervalo de tiempo (1 dia) durante el calculo de la evaporacion. Estos valores son un valor de dia
(indice d) y un valor de noche (indice n). Esta distincion es necesaria porque el balance neto de
radiacion es muy diferente de dia o de noche. Ademas, el comportamiento de evaporaciéon de la
vegetacion es diferente de dia o de noche. En la noche los estomas de las plantas estan cerrados, la
resistencia superficial es desigualmente més alta que durante el dia. El célculo para el dia y para la
noche se lleva a cabo de acuerdo con las siguientes ecuaciones, por lo que el valor total de la
evaporacion para la etapa de tiempo particular resulta como suma de estos dos valores. la resistencia
superficial es desigualmente mas alta que durante el dia. El calculo para el dia y para la noche se lleva
a cabo de acuerdo con las siguientes ecuaciones, por lo que el valor total de la evaporacion para la
etapa de tiempo particular resulta como suma de estos dos valores. la resistencia superficial es
desigualmente mas alta que durante el dia. El célculo para el dia y para la noche se lleva a cabo de
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acuerdo con las siguientes ecuaciones, por lo gque el valor total de la evaporacion para la etapa de
tiempo particular resulta como suma de estos dos valores.

prp,— L. % =G Fo-cp 2o ("_)
Ly 5d+’}-d'(1+ﬁ£) 2.1
]. Sn - R. e Gﬂ + s . Esn " En 5..
Erp, — Lo By )+ prcp- S _(1__0)
Ln Sn t+ Tn - (1 + %") 24
con:

L g n ... calor latente de evaporacion [Wm 2] por [mmd * ]
Sd,n ... pendiente de la curva de presion de vapor [hPaK * ]
R Nd ... radiacion neta [Wm 2 ]

G g,n ... flujo de calor del suelo [Wm 2]

p ... densidad del aire [kgm ]

Cp ... capacidad térmica especifica del aire para presion constante [Jkg * K 1]
€ sd,n... Presion de vapor de saturacion [hPa]

€d.n ... presion de vapor [hPa]

ra ... resistencia aerodindmica de la cubierta terrestre [sm * ]
Y d,n ... pSicometro constante [hPaK ]

I'sq,n... resistencia superficial de la cubierta terrestre [sm ]

S o ... astronomic sunshine duracion posible [h]

Las temperaturas del aire (Tqy Tn), que son necesarias para el calculo del balance neto de radiacion,
se derivan de los valores de la temperatura minima y de la temperatura maxima, asi como del valor
medio diario:

Tmﬂ.l‘ + II_‘:'?!-EGH i
T, = 5 C]

I-Tmiﬂ + Tmeaﬂ

2

T, - (¢

El calor latente de evaporacién (L) se calcula aproximadamente segun:

Lg=289—-0.028 - Ty
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m2 d

L, =289—-0.028-T,

[ W mm]
pro

La presion de vapor de saturacion (e s (T)) del aire para la temperatura (T) se calcula de acuerdo con
la férmula de Magnus con los coeficientes de Sonntag:

17.62.T,

es(T)g = 6.11 - 512 Ta [hPa]

17.62-Tn

es(7T'),, = 6.11 - e731557 [hPa]

La presion de vapor real (e) resulta de la presion de vapor de saturacion y de la humedad relativa del
aire (U en [%]):

LT
ed — ea(T)a+ —— [hPal
T

La pendiente de la (s) curva (s) de presion de vapor de saturacion calculada a partir de la presion de
vapor de saturacion (e s (T)) y la temperatura del aire (T):

1284
Py — ?5 T .
sa=€s(T)a ((243.12-%1})9)
hPa
K
1984
in — Cs T n" ) P
sn = es(T) ((243.124—TL]3)

La presion de aire (p) a la altura (z) se genera a partir de la formula barométrica adaptada:

P*, = pg - E’_(mzj ’hpﬂ-]

P.. = Dg - E_(ﬁh) [hPa]
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con:
P o ... presion del aire al nivel del mar (= 1013) [hPa]

g ... aceleracion gravitacional (= 9.811) [ms ]

R ... constante universal del gas (= 8314.3) [Jkmol 1 K ]

Tabs ... temperatura del aire absoluta [K]

La constante del psicrometro (y) resulta de:

. Cp - Pd
74T 0622 - Ly - 86400
hPa
ks
Cp - Pn

0622 - L, - 86400
siendo 0,6322 la relacidn del peso molar de vapor de agua y aire seco.

Calculo de la balanza de radiacion neta

La energia que es necesaria para la evaporacién es proporcionada por la radiacion. El balance neto de
radiacion para cada dia necesita ser definido para el calculo de la cantidad de energia que resulta de los
segmentos de balance energético. Los flujos de energia que se suman al balance neto de la radiacién
son: la radiacion extraterrestre, la radiacion global, la retro radiacion atmosférica, la radiacion de onda
larga, asi como el flujo de calor del suelo.

La radiacion extraterrestre (Ro) se calcula contra la latitud, asi como la variacion anual del angulo de
insolacion del sol (declinacion):

1 | W
Ry = —— - [245 (9.9 4+ 7.08-sin¢) + 0.18 - (6 — 51) - (sin — 1)) [m_ﬂ}

con el angulo 'y el factor (1 / 8.64) para la conversion de Jcm 2 a Wm 2, asi como de la latitud ¢ al
grado.

La radiacion global (Rg) se calcula sobre la base de la radiacion extraterrestre R oy la turbiedad. El
grado de nubosidad se aproxima aqui desde la relacion de la duracion del sol medido a la duracion
astronodmica posible de la luz del sol para el cielo despejado (So) con la ayuda de una relacion empirica
de acuerdo con la formula de Angstrém. RG se calcula de acuerdo con:

S W
R-—=Ri-lat+th — A
o-m(wr05) e
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El célculo de la duracion astronémica posible del sol (Sg) en la variacion anual se realiza en funcion
de la latitud:

. @ — 5l

con
£=0,0172 *JT - 1,39

JT ... Diade Julian[1 ... 365; 366]
latitud

La radiacion de onda larga de la superficie terrestre y la retro radiacion atmosférica se calculan juntas
como radiacion de onda larga efectiva (RL). La radiacion del cuerpo negro segin Boltzmann, el
grado de nubosidad y una funcion empirica del contenido del aire del vapor de agua son parte del
calculo:

. S
Ry, =o-Th,, - (0.1 +0.9. ?) (0.34— 0.044 - \/25)
W
m2
S
Ry, —o-Th, - (0.1 +0.9. §) L (0.34 — 0.044 - /&)

con
o ... Constante de Stefan-Boltzmann (= 5.67 * 10-8) [Wm 2 K ]
T absd,n ... temperatura absoluta del aire [K]

€d.n ... presion de vapor del aire [hPa]

La radiacion neta resulta de la radiacion global (R ¢ ) reducida por el albedo (a) del tipo de uso de la
tierra en particular, asi como de la radiacion de onda larga efectiva (R . ):

RN{; = (l — Cr]l . RG — RL#

W
m2
Ry, =0— Ry,

El flujo de calor del suelo (G) se calcula entonces segun la relacion muy simplificada:
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Gd = 0.2 Rh‘}g
W
m?

Crld =0.2- RN”

Célculo de parametros especificos de Live Stock

La influencia de diferentes formas de vegetacion en la evaporacion se tiene en cuenta a través de dos
resistencias en la aproximacion de Penman-Monteith: la resistencia superficial (rs) y la resistencia
aerodinamica (r » ). Para el calculo de las resistencias, se necesitan parametros especificos del uso de la
tierra. Estos son: el indice de area foliar LAI, la altura efectiva de la vegetacion (eff.Bh.) y las
resistencias superficiales para la saturacion de agua. Sus valores se muestran para las diferentes clases
de cobertura del suelo en la siguiente tabla:

Landnutzung Albedo mmlmalerOberfl.zjchenWIderstand el LAI eff. Bh. | Wurzeltiefe
wass ergesattigtem Boden rscy
[ [sm] [] [m] [dm]
Jan. Feb. Mar. Apr. Mai Jun.| di d2 d1 d2
Jul. Aug. Sep. Okt. Nov. Dez.| d3 d4 d3 d4
Siedlungsfl. — 100 100 100 100 100 100 | 1 T 10, 10 5
VG > 80% ' 100 100 100 100 100 100 | 1 1 | 10 10
Siedlungsfl. — o0 90 80 70 &0 55 | 2 5 | 3 5 5
VG < 80% ' 5 55 600 w0 9o ®m |5 2 | & 3
Wiesen und B 80 80 70 60 40 45 | 2 4 |015 04 i
Weiden 45 45 50 B0 B0 80 |4 2 |03 015
700 70 600 55 @45 @5 | 8 92| 18 10
e g2 45 45 50 65 70 70|12 8 | 10 10 12
B0 80 70 65 55 55 |05 8 |03 10
Laukwald s 55 &5 B0; 75 @®0 80| 8 wsl|'im o3 14
) 75 75 B5, 60 &0 50 | 22 90 | 8 40
Sischiaid 08 g &0 55 90 95 7l 2 |l 3 12
80 80 75 65 45 50 | 1 5 | 605 05
Qcksriand 023 50 50 50 65 81 80| 3 1 |03 ops A
Strauch- — BT B0 70 B0 &0 50 | 3 5 |95 25 -
vegetation 50 5 55 70 B0 80|85 3 |25 15
Moore und %0 Bl 80 70 B0 B0 S0 12 513 5 "
Feuchtflachen s 55 55 70 40 8 |® 2 | & B
— 150 150 150 150 150 150 | 1 17 |0p5 005
Eaeitlichen Gl 150 150 150 150 150 150 | 1 1 |ops ops I
Wasser- B o9F 98 90 20 90 20 [ 1 T (035 o4 5
flachen 200 20 20 20 20 20 | 1 1 | 01 o041

Ademas, estan contenidos los valores de albedo especificos de la poblacion viva que se utilizan para el
calculo del balance de radiacion neta. El indice de éarea foliar y la altura efectiva de la vegetacion se
representan como puntos distintivos (d: ... ds) del afio. Los puntos representan el comienzo del periodo
de vegetacion (di), el alcance del maximo desarrollo o madurez (d>), el periodo de madurez hasta el
punto d 3y luego la disminucion hasta el final del periodo de vegetacion (d.). Los puntos individuales
estan representados por los dias Julianos (d 1 = 110, d 2 = 150, d 3 = 250, d 4= 280) para areas a unos
400 m de altura. Para otras alturas (z) estos puntos se aproximan de acuerdo con la siguiente relacion
empirica:

dy(z) = dy(400) 4 0.025 - (= — 400)
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d3(400) 4 0.025 - (= — 400)
d3(400) 4 0.025 - (= — 400)
d4(400) 4 0.025 - (= — 400)

2 8
e T
] ]
o o
ol

Los valores entre los puntos individuales se interpolan linealmente. La resistencia aerodinamica (ra)
del tipo de uso de la tierra particular se puede calcular de acuerdo con la siguiente ecuacion:

14+0.54 - vg

con
Z m ... altura de medicion de la velocidad del viento (= 2 m) [m]
Z o ... longitud de rugosidad aerodinamica (=~ 0.125 * altura de vegetacion efectiva) [m]

Vv 2 ... velocidad del viento a 2 m de altura [ms ]

La resistencia aerodinamica para alturas de vegetacion eficaces iguales o superiores a 10 m puede
calcularse de acuerdo con la siguiente ecuacion simplificada:

o 64 [b}
T 1054 v Lm

La resistencia superficial del tipo de uso particular se calcula segln la siguiente ecuacion:

(1 — A A ) 1o
o (i) Gl
TsC rss 111

LAI 1\ ! { s }
sy, = + — —
2500  rss m

con

rsc ... resistencia superficial [sm ]
A..07A]

rss ... resistencia superficial del suelo no cubierto [sm ]
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Adaptacion especifica de la evaporacion durante el modelado

Ademas, la pendiente y el aspecto influyen significativamente en la cantidad de evaporacién y por lo
tanto se tienen en cuenta por los siguientes factores de correccién:

Korrgpp = (0.01605 - sin (6§ — 90) — 0.00025) - + 1
con
d ... aspecto del norte en grado

a ... pendiente en grado

La evaporacion de las pendientes (ETP ') se calcula con la ayuda de este factor de correccidn:
ETP = ETP - Korrgrp [mmd ™|

Para la consideracion de la humedad del suelo actual se aplican las funciones de correccion
particulares. Se supone que la vegetacion sélo puede transpirar hasta que se alcance un contenido de
agua particular del suelo con la tasa potencial de evaporacion. Después de ir por debajo de este
contenido de agua, la evaporacion real disminuye proporcionalmente a la evaporacion potencial hasta
gue se convierte en cero en el punto del punto de marchitamiento permanente. En J2000 existe una
funcion lineal con el coeficiente de calibracion linear_reduc y un procedimiento no lineal con el
coeficiente de calibracion poly_reduc disponible para la reduccion:

linear _redurc

(ﬁ) fiir linear_reduc < ©MPS
1(e) - -

1 sonst

paly _reduc

) -]

Con la funcién lineal se supone que el ETP actual se conforma al potencial ETP siempre y cuando la
saturacion relativa de MPS sea igual o superior a linear_reduc. Si la saturacién relativa de MPS cae
por debajo de linear_reduc, el factor de reduccion f (©) disminuye
linealmente. Asi, linear_reduc representa un umbral que debe ser definido por el usuario y que puede
tomar valores de 0 a 1. En contraste, el coeficiente de calibracion poly_reduc puede tomar todos los
valores entre cero e infinito. Para un valor pequefio de poly_reduc el factor de reduccién también se
reduce para una alta saturacion de MPS. Si los valores de poly_reduc, el potencial ETP disminuye
ligeramente. Para disminuir la saturacion de MPS, se produce una reduccion mayor. La evaporacion
real se calcula con el valor de la funcién de correccion contra el contenido de agua actual del suelo de
la evaporacion potencial (ETP *):

f(@) _ 10[—10-(].—.5':{]

ETR = f(©)- ETP' [mmd |
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Mdédulo de Interceptacion

El mddulo de intercepcion sirve para el calculo de las precipitaciones netas de las precipitaciones de
campo contra las cubiertas de vegetacion en particular y su desarrollo en la variacion anual. La
precipitacion de campo se reduce por la parte de interceptacion a la precipitacion neta mediante
interceptacion. Por lo tanto, la precipitacion neta sélo ocurre cuando se agota la capacidad maxima de
almacenamiento de intercepcion de la vegetacion. El excedente se transmite a través de la caida de la
precipitacion al siguiente mddulo. La capacidad maxima de interceptacién (Int max ) se calcula en J2000
de acuerdo con la siguiente formula:

Intpee = a - LAI [mm)|

con
a ... capacidad de almacenamiento por m2 de area foliar frente al tipo de precipitacion [mm]
LALI ... indice de &rea foliar de la clase de uso de la tierra en particular [-]

El parametro o tiene un desarrollo diferente, dependiendo del tipo de precipitacion interceptada (lluvia
0 nieve), ya que la capacidad maxima de intercepcion de la nieve es notablemente mayor que la de la
precipitacion liquida. El indice de area foliar para cada tipo de vegetacién del afio se calcula con el
método descrito para cada dia de la serie temporal. El vaciado del almacenamiento de intercepcion se
realiza exclusivamente por evaporacion. Un caso especial ocurre cuando el desarrollo del parametro o
cambia de lluvia a nieve debido a la temperatura del aire. Esto conduce a una fuerte disminucion de la
capacidad méaxima de almacenamiento de intercepcion. EI excedente posible se transmite como
precipitacion de drenaje al siguiente modulo.

Madulo de nieve

El desarrollo de la nieve se subdivide en tres fases en el modulo de nieve de J2000: la acumulacion de
nieve, la metamorfosis y la nieve derretida. La cantidad de nieve de la precipitacion total se define a
través de la temperatura del aire para calcular la tasa de acumulacion diaria (Acc). Para este propdsito,
se supone que por debajo de una temperatura umbral particular la precipitacion total consiste en nieve
y para ir por encima de una segunda temperatura umbral la precipitacion total consiste en lluvia. En la
zona entre estas temperaturas umbral se produce una precipitacion mixta. Con el fin de definir las
temperaturas umbral y por lo tanto el tamafio de la zona de transicion, se debe dar un valor de
temperatura (Trs en ° C) gue se ajuste a la temperatura donde el 50% de la precipitacion es nieve y el
50% lluvia. Adicionalmente, es necesario definir un pardmetro Trans (en K) que se toma como el
ancho medio de la zona de transicion. La proporcion de nieve real (p (s)) de la precipitacion diaria
frente a la temperatura del aire (T) se calcula de acuerdo con:

B TRS + Trans — T

2. Trans

p(s) [mm|

La cantidad diaria de nieve (N s ) o cantidad de lluvia (N ;) se calcula de acuerdo con:
N, =N -p(s) [mm|
N, =N-(1—-p(s)) [mm]
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El equivalente de agua de nieve asi calculado se asigna al almacenamiento sélido (SWCdry). Si p (s) es
menor que 1,0, la cantidad resultante de lluvia se afiade al almacenamiento de liquido.

El cambio de altura de nieve resultante se calcula con la ayuda de la densidad de nieve fresca (pnuevo):

N

ASH = N [mm]

pﬂ o

Las circunstancias térmicas bajo la cubierta de nieve se tienen en cuenta con el almacenamiento de frio
en la cubierta de nieve en relacion con la nieve derretida. Dado que el agua derretida se congela
inmediatamente debido a las circunstancias isotérmicas negativas bajo la cubierta de nieve y, por lo
tanto, la escorrentia se detiene, el almacenamiento de frio necesita alcanzar el valor cero para que
comience el proceso de deshielo. Por consiguiente, las temperaturas negativas aumentan la reserva de
frio, mientras que las temperaturas positivas la reducen. El calculo del almacenamiento de frio (CC)
resulta del producto de la temperatura del aire mediante un parametro de calibracion (coldContFac):

CC = coldContFac - T [mm|

La cubierta de nieve puede almacenar agua liquida en sus poros hasta una cierta densidad critica
(critDens). Esta capacidad de almacenamiento se pierde casi completamente e irreversiblemente
cuando se alcanza una cierta cantidad de agua liquida proporcionalmente al equivalente total de agua
de nieve (entre 40% y 45%). Esto se tiene en cuenta en el modelado mediante el calculo del maximo
contenido de agua (WS max ) de la capa de nieve:

W Shar = critDens - snowDepth [mm]

La densidad critica (critDens) debe ser dada por el usuario. EI agua almacenada en la cubierta de nieve
que va mas alla de este umbral se drena:

SMR = (1= = EEE) - [mm]

El agua de nieve resultante (SMR) se utiliza como valor de entrada en el siguiente mddulo de suelo. La
densidad de la cubierta de nieve mantiene el valor de la densidad critica hasta que la cubierta de nieve
se descongela o vuelve a la fase de acumulacion debido a las nuevas nevadas.

En J2000 hay dos métodos disponibles para el calculo del potencial de fusion: un método simple se
basa en la estrecha relacion entre la temperatura del aire y la intensidad de la fusién de la nieve. La tasa
de fusion potencial (potMR) se calcula sobre la base de la temperatura del aire, el factor de grado de
dia (ddf) y la densidad total de nieve (totSnowDens):

pot M R = ddf - totSnowDens - T [mm)|
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El factor de grado de dia representa un coeficiente de descongelacion generado
empiricamente. Alternativamente a la férmula de calculo mencionada, la tasa de fusién potencial
también puede calcularse mediante un enfoque mas complejo. Ademas de la cantidad de precipitacion
(P en mm) y la temperatura del aire, se tienen en cuenta en este célculo otros flujos de energia
(temperatura del aire, temperatura de precipitacion y temperatura del suelo). Dado que los datos de
entrada necesarios para este enfoque (por ejemplo, intensidad de precipitacion, calor de fusion y
velocidad del viento) a menudo no estan disponibles, es necesario calibrarlos. La ecuacion resultante y
simplificada s6lo contiene los datos de temperatura, datos de precipitacion y los factores de
calibracion r_factor , g_factor y t_factor que necesitan ser generados empiricamente.

pot MR =t_ factor - T + r_ factor - P + g_ factor |mm|

Modulo de agua del suelo

El mddulo de suelo esta estructurado en unidades de proceso (infiltracion, evapotranspiracion) y
unidades de almacenamiento (almacenamiento de poros medios = MPS, almacenamiento de poros
grandes = LPS, almacenamiento de depresion). En primer lugar, se calcula la capacidad de infiltracion
contra la saturacion de agua en el suelo y una tasa de infiltracion maxima con ayuda de un método
empirico. La tasa maxima de infiltracion funciona como umbral. Cuando se cruza este umbral, el
exceso de agua se almacena en el almacenamiento de depresién o conduce a la escorrentia de
superficie directa. La cantidad méaxima de agua que se puede retener en las depresiones superficiales se
considera como almacenamiento maximo de depresion (maxDepStor). Ademas, el almacenamiento de
la depresidn depende de la estructura de la superficie, asi como de la pendiente y se reduce a la mitad
cuando la pendiente es superior al 5%. El agua de precipitacion que no esté infiltrada o almacenada en
el almacenamiento de depresidn drena como escorrentia superficial. Para calcular la infiltracion (Inf),
se utiliza un método de calculo empirico en J2000. Para ello, se ha establecido una tasa maxima de
infiltracion (maxINF en mm / d), definida por el usuario, frente al déficit relativo de saturacion del
suelo (1 - sueloss) Se tiene en cuenta:

Inf = (1 — s0iley) -maxI NF [mm/d]

El calculo de la saturacion relativa del suelo se realiza de acuerdo con:

(MPSy + LPS,) -
(MPSpmaz + LPSmaz)

50t gpy =

con

MPS actuar , maximo MPS ... real, maximo de llenado del almacenamiento de poro medio

LPS act , LPS max ... real, maximo llenado del almacenamiento de poros grandes

Se consideran tres escenarios de infiltracion para la definicion de la tasa maxima de infiltracion. El
ajuste de la tasa de infiltracion maxima (maxINF), definida por el usuario, con el
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parametro Inf_winter es el caso normal de la infiltracion para el semestre de invierno. Ademas, las
condiciones especiales de infiltracion para la precipitacion convectiva de corta duracion y alta
intensidad que se producen en verano se tienen en cuenta a través del parametro Inf_summer . Ademas,
con el ajuste del parametro Inf_snow, debera tenerse en cuenta la circunstancia de disminucién de la
infiltracion debida a la congelacion total o parcial de la capa de nieve. Si la cantidad de agua que ha de
infiltrarse es mayor que la tasa méaxima de infiltracion (maxINF) establecida por el usuario, el agua
sobrante se almacena en el depdsito de depresion o drena como escorrentia superficial. Ademas, la
infiltracion estd influenciada por el grado sellado de la superficie. Para un grado sellado superior al
80% (areas impermeables IP> 80) so6lo el 25% de la precipitacion se infiltra; para un grado sellado
inferior al 80% (&reas impermeables IP < 80) 60% de la precipitacion se infiltra. La precipitacion
infiltrada se asigna al almacenamiento de poros medios y al almacenamiento de poros grandes, por lo
que el déficit de saturacion del MP es determinante. La afluencia en el MPS (MPS;,) resulta de la
precipitacion infiltrada (Inf) frente a su contenido de almacenamiento relativo (MPS), asi como de un
coeficiente de calibracion (Dist coef) establecido por el usuario. MPSin se calcula de acuerdo con la
siguiente ecuacion:

— 1D ateoe [‘ l:l

MPS;, = Inf - (1 — el Tenrs ) [mm)|

La cantidad infiltrada de agua de precipitacion que no es absorbida por el MPS entra en el
almacenamiento de poros grandes (LPS in ):

LPS,, =Inf— MPS;, [mm]

El rango de valores del coeficiente de calibracién esta entre cero (de modo que no puede fluir agua en
el MPS) e infinito. La descarga del MPS se realiza exclusivamente a través de evapotranspiracion
(ETP), que se calcula a partir del relleno de almacenamiento actual del MPS y del potencial ETP (ver
calculo de evapotranspiracion).

El movimiento de agua vertical (percolacion) y lateral (interflujo) en el suelo ocurre exclusivamente en
el LPS y por lo tanto depende de la cantidad de poros grandes. En un primer momento, se debe calcular
el total de la escorrentia del LPS (LPSout) que finalmente se divide en los dos componentes de
escorrentia mencionados. Se calcula contra la saturacion relativa del suelo (soilsat), el gran contenido
de almacenamiento real (LPSact) y un coeficiente de calibracion (LPSout).

LPS,, = (soil, ) "5 . LPS,., [mmn]

La siguiente asignacion de la escorrentia LPS en la direccién vertical y lateral (inter) de flujo se lleva a
cabo contra la pendiente y un factor de calibracion especifico del usuario (LatVertDist) que puede
tomar valores entre cero e infinito.

perc = LPS,,; - (1 — tan ( Hangneigung) - LatVertDist) [mm]
inter = LPS,y; - (tan (Hangneigung) - LatVert Dist) [mm)]

La tasa de percolacion puede ser restringida por una tasa de percolacion maxima absoluta, definida por
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el usuario (maxPerc). Cuando se cruza la tasa de percolacion maxima, el agua sobrante se lleva al flujo
intermedio. La tasa de percolacién méxima resulta de la permeabilidad hidraulica y la cantidad de
poros grandes y macroporos y se puede estimar s6lo vagamente. El agua que esta en el LPS después de
un paso de tiempo puede difundirse en el MPS (LPS2MPS) cuando se consideran el contenido real de
almacenamiento LPS (LPSact), la saturacion relativa del MPS (®MPS) y el coeficiente de
calibracion Diff coef :

LPS2MPS = LPS,. - (1 — e(Teiirs ) [mm]

El parametro de calibracion Dist coef también posee un rango de valores tedricos de 0 a infinito. No se
produce difusion para valores de 0. Cuando se cruza el valor 5, casi toda el agua que permanece en los
poros grandes se difunde en el MPS.

Mientras que la percolacion esta limitada por la tasa de percolacién maxima, la descarga puede ser
desacelerada mediante el escurrimiento directo (RD1) y el flujo intermedio (RD2) por el coeficiente de
retencion definido por el usuario (recRD1, recRD2):

Abfluss = . Abflusskomponente [mi]
€

Si recRD1 o recRD2 obtiene un valor superior a 1, la escorrentia se desacelera y el excedente de agua
permanece en los almacenes particulares hasta el siguiente paso. lgualmente, un valor pequefio para k
conduce a un aumento de la escorrentia.

Médulo de agua de la tierra

El concepto de modelo del moédulo de agua subterrdnea en J2000 ofrece la visualizacion del
escurrimiento de agua subterranea de todas las formaciones geoldgicas que se producen en la zona de
captacion, teniendo en cuenta los diferentes comportamientos de almacenamiento y escorrentia. En las
unidades geoldgicas individuales existe una distincion entre el depdsito superior de agua subterranea
(RG1) en material suelto y con alta permeabilidad y el depdsito inferior de agua subterranea (RG2) en
las fracturas y hendiduras del lecho rocoso. En consecuencia, se generan dos componentes de
escorrentia de base: uno rapido del depdsito de agua subterranea superior y otro lento del depdsito de
agua subterranea inferior. El llenado del depdsito de agua subterranea es resultado del componente de
escorrentia vertical del modulo de suelo. El vaciado puede llevarse a cabo por los componentes de
escorrentia subterranea lateral, asi como por elevacion capilar en la zona no saturada. La
parametrizacion de los depdsitos de agua subterranea se realiza con la definicion de la capacidad
maxima de almacenamiento del deposito de agua subterrdnea superior (maxRG2) e inferior (max
RG1), asi como un coeficiente de retencion para ambos depoésitos (recRG1) y (recRG2). Ambos
pardametros deben determinarse por separado para cada entidad geoldgica. La capacidad de
almacenamiento méxima resulta del producto de la cavidad y el espesor del almacenamiento individual
por unidad de area de m2 El célculo del rendimiento del agua se realiza contra los rellenos de
almacenamiento reales como una funcién de drenaje lineal. Los coeficientes de retencion de
almacenamiento, que deben considerarse como tiempos de residencia del agua en el almacenamiento
de interés, se toman en cuenta como factor del contenido real de almacenamiento (actRG1 y actRG2)
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para el calculo del escurrimiento del agua subterranea (outRG1l y outRG2): La capacidad de
almacenamiento maxima resulta del producto de la cavidad y el espesor del almacenamiento individual
por unidad de &rea de m2 EIl célculo del rendimiento del agua se realiza contra los rellenos de
almacenamiento reales como una funcion de drenaje lineal. Los coeficientes de retencion de
almacenamiento, que deben considerarse como tiempos de residencia del agua en el almacenamiento
de interés, se toman en cuenta como factor del contenido real de almacenamiento (actRG1 y actRG2)
para el calculo del escurrimiento del agua subterranea (outRG1l y outRG2): La capacidad de
almacenamiento méxima resulta del producto de la cavidad y el espesor del almacenamiento individual
por unidad de &rea de m2 EIl calculo del rendimiento del agua se realiza contra los rellenos de
almacenamiento reales como una funcién de drenaje lineal. Los coeficientes de retencion de
almacenamiento, que deben considerarse como tiempos de residencia del agua en el almacenamiento
de interés, se toman en cuenta como factor del contenido real de almacenamiento (actRG1 y actRG2)
para el calculo del escurrimiento del agua subterranea (outRG1 y outRG2):

1
ut RG'1 = -act RG1
o gwRG1 Fact - recRG1 ac [mm|
1
out RG2 = cactRG2 [mm]

gwRG2Fact - recRG2

Para tener en cuenta las dindmicas de escorrentia de los embalses en la cuenca hidrogréfica, los
caudales de agua subterranea outRG1l y outRG2 pueden multiplicarse por los parametros de
calibracion gwRG1Fact o gwRG2Fact para el deposito de agua subterranea superior o inferior
particular. Los ajustes de parametros dados de estos factores toman el valor uno, por lo que el valor no
debe ser menor que cero. En general, la escorrentia de los depdsitos de agua subterranea se lleva a cabo
mas rapidamente cuando se da un factor pequefio y mas lento cuando se da un factor importante.

Para una posterior adaptacion a la zona de captacion, es necesario configurar el coeficiente de
calibracion gwRG1RG2dist. Influye en la asignaciéon del agua de percolacion del moédulo de suelo
(perc) a ambos depoésitos de agua subterranea para cada Unidad de Respuesta Hidrol6gica en
consideracion de la pendiente. EI parametro de calibracion disttRG1RG2 se utiliza como exponente en
el célculo del flujo de agua subterranea (inRG1 e inRG2):

inRG1 = perc- (1 — (1 — tan (Hangneigung))) - gwRG1RG2dist [mm]
inRG2 = perc - (1 — tan (Hangneigung)) - gw RG1RG2dist [mm)|

Ademas de los parametros mencionados, la elevacion capilar del agua subterrdnea (GW2MPS) tiene
una influencia importante en el llenado del suelo en areas planas con un nivel de agua subterranea muy
alto, por ejemplo, en extensas tierras de inundacién. Para tener en cuenta esta circunstancia, el
almacenamiento de poros medios adn libre (deltaMPS), que resulta de la diferencia entre el
almacenamiento méximo de poros medios y el volumen real de almacenamiento de poros medios, se
multiplica por un factor generado empiricamente. El coeficiente de calibracion gwCapRise asi como la
saturacion relativa del MPS (ThetaMPS) se utilizan para el célculo de este factor:
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—guwapRize
) [mim]

GW2MPS = AMPS - (1 — e 6MPS

El coeficiente de calibracién gwCapRise puede tomar valores de cero a infinito. Sin embargo, la
elevacién capilar esta prohibida cuando el coeficiente toma el valor cero.

Enrutamiento lateral

El mddulo de enrutamiento lateral describe la transferencia de agua dentro de una cascada de flujo de
HRU a HRU desde la zona de captacion superior hasta la corriente receptora. Dado que los
mecanismos de retencidn de la escorrentia son descritos por los otros médulos de proceso, aqui sélo se
asignan los flujos y descargas de la HRU. La transferencia de agua entre las HRU se considera como
una relacion n: 1. Por lo tanto, una HRU puede tener varios influjos, pero sélo una descarga. EI orden
de las HRU como receptores esta determinado por el 1D topolégico del conjunto de datos HRU. En el
conjunto de datos HRU también se determina qué HRU drenan finalmente en el flujo receptor.

Alcanzar el enrutamiento

El médulo Reach Routing describe los fenémenos de flujo en el canal a través de un modo normal de
onda cinemética y el calculo de la rapidez de flujo segin MANNING & STRICKLER. El Unico
parametro (TA) que se debe ajustar es un coeficiente de enrutamiento que debe ser establecido por el
usuario. Representa el tiempo de recorrido de la onda de descarga que se mueve desde el canal al
escurrimiento después de un evento de precipitacion. Su valor, asi como la rapidez del flujo (v) de la
corriente y la longitud del flujo (fl) son necesarios para el célculo del coeficiente de retencion de la
escorrentia (RK).

v

Rk Fl

. TA 3600 [—]

En primer lugar, la rapidez del flujo (Vnevo) con el factor de rugosidad de Manning (M), la pendiente
del lecho del rio (1) y el radio hidraulico (Rh) necesitan ser ajustados, sin embargo. El radio hidraulico
(Rh) se calcula a su vez a partir de la seccion transversal de la parte del rio donde fluye el agua (A), del
paso de flujo (q), de la rapidez del flujo (v) y del ancho del rio (b). Para este enfoque se asume una
velocidad inicial de flujo (vini) de 1 m /s, que entonces se itera con la nueva velocidad calculada de
flujo (Vneevo) hasta que la desviacion de ambas velocidades sea inferior a 0,001 m/s.

A
Rh = EE! [m] A= 4 m?]

b mit Vinit

View = M - RR5 - I3 [m®/3]
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Finalmente, se calcula el caudal de la parte particular del rio (g at) con el coeficiente de retencion de
escorrentia generado (RK).

Aus fluss = quey - el [mdfs]

Cuanto mas alto sea el valor asumido de TA, méas rapido se movera la onda de descarga dentro de un
periodo particular y menos agua permanecera en el canal. Por lo tanto, el intervalo tedrico de valores
corresponde al de los nimeros positivos.
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