LABORATORIO DE HIDROLOGIA
PROGRAMA DE ALERTA HIDROLOGICO EN CUENCA DEL PLATA

LHI

INSTITUTO NACIONAL DEL AGUA - INA, ARGENTINA

Modelo simplificado de balance hidrico para el conteo de
almacenamiento de agua de tension

Dr. Leandro Giordano,
Igiordano@ina.gob.ar
Fecha: 23/Enero/2024

I. INTRODUCCION

L cémputo o conteo de humedad en el suelo constituye

uno de los tantos objetivos de la Hidrologia Operativa,
mds aun en un enfoque de modelacién dindmica para la
generacion de previsiones o el andlisis del recurso disponible.
En efecto, la no linealidad en la respuesta hidrolégica de
muchos de los sistemas superficiales se debe a que el volumen
total de escorrentia o agua libre que un perfil de suelo puede
producir dependerd fuertemente de la condicion inicial de
almacenamiento en este (i.e. capacidad de amortiguacion), de
modo tal que frente a hietogramas o pulsos de precipitacion
semejantes, la produccion de escorrentia o agua libre puede
variar significativamente. Por esto mismo, los modelos
dindmicos que representan el ciclo hidrolégico en una cuenca
suelen considerar 2 grandes componentes:

a. Una componente de produccion de esscorrentia o agua
libre, que representa el almacenamiento y los procesos
de intercambio que se observan en la superficie y el
perfil de suelo, generalmente en los interfluvios

b. Una componente de distribucion de la escorrentia, que
representa el transito y los procesos de intercambio que
se observan sobre el sistema de drenaje.

Esta generalizacion del ciclo hidrolégico, permite
discriminar y agrupar elementos y procesos de acuerdo
a su funcionalidad (produccién o el transito de la escorrentia).
Asimismo, la adopcién de esta definicién de alto nivel facilita
el desarrollo de c6digo computacional anclado en el paradigma
de clases, en vistas de su implementacion operativa. En pocas
palabras, para una visién hidroldgica abstracta, cada elemento
del ciclo hidroldgico constituye un reservorio de agua cuyo
almacenamiento resulta afectado por procesos de intercambio
con otros reservorios. Consecuentemente, resulta conveniente
clasificar los reservorios de acuerdo al tipo de funcionamiento.
Ciertamente, los processos de abstraccion y liberacion de agua
en el perfil de suelo presentan una naturaleza mecédnica un
tanto distinta a los procesos de transito del agua en los canales.

En esta nota técnica se prentenden introducir las bases con-
ceptuales y describir un modelo dindmico en tiempo discreto,
muy simple y bastante fundado, para el conteo de humedad en

el suelo, en un reservorio de agua de tensién. La formulacién
original de este modelo se debe al trabajo ya cldsico de
Thornthwaite y Matter (1944), por tanto el nivel de agregacién
temporal de aplicacion de este modelo simplifado es diario
o mayor (semanal o mensual). Particularmente los cémputos
se apoyan en una asuncién fuerte postulando que la tasa de
evapotranspiracion o el consumo de agua del reservorio es
proporcional al déficit en la demanda atmosferica de agua.
Asimismo, inicialmente se considera que las tasas de los
procesos son constantes e iguales a su valor inicial dentro
de los intervalos de cémputo.

II. DEFINICIONES

En un perfil de suelo pueden encontrarse tres tipos distintos
de almacenamiento de agua (fig. 1):

= Agua higroscépica retenida contra la fuerza de succién
de las plantas, de manera tal que no es utilizable por
estas y se asume que tampoco es evaporable

= Agua de tension/capilar retenida por la fuerza de
tension del suelo pero utilizable por las plantas, de
manera tal que puede retornar a la atmoésfera como
evapotranspiracion

= Agua libre o gravifica detenida, que se desplaza
por su propio peso y que constituird infiltracién o
escorrentia (si bien puede constituir en parte aporte a la
evapotranspiracion)

Podra notarse que el tipo de almacenamiento queda de-
terminado por la relacion de fuerzas entre la tension del
suelo, la succion de las plantas y el peso de las particulas
de agua. Por otro lado, la tensién del suelo depende del nivel
de almacenamiento de agua y si bien esta relacién exhibe
histéresis (no es lo mismo en fase de mojado que en fase de
secado), puede afirmarse que por lo general a mayor nivel de
almacenamiento, tanto menor es la tensién (Mufioz Carpena
y Ritter Rodriguez, 2005). Pues, puede pensarse que un suelo
presenta un espacio poroso constituido por poros de distintos
tamafos, que actian como tubos capilares. A medida que el
suelo se moja, se podria pensar que primero se llenan aquellos
capilares de menor tamafio, que ejercen mayor tension y luego
los de mayor tamafio, que ejercen menos tensién. En el secado,
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por tanto, ocurre lo contrario. Asi, la tensién del suelo tiende
a disminuir con el mojado y a incrementarse con el secado.

Punto de
marchitamiento

Saturaciéon

Capacidad
de campo

Figura 1. Almacenamiento de agua en el suelo y umbrales de almacenamiento
asociados. El punto de marchitez permanente indica el maximo nivel de
almacenamiento de agua higroscépica. La capacidad de campo indica el
méaximo almacenamiento de agua retenida contra la fuerza de gravedad, el
agua capilar o de tension. El agua que se acumula entre la capacidad de
campo Yy la saturacion del espacio poroso constituye agua libre

Cuando la fuerza de tensién del suelo supera a la succién de
las raices y al peso del agua, s6lo se observa almacenamiento
hidgroscépico y, de ahi, la vegetacién se marchita. Por
tanto, el mdximo almacenamiento de agua hidroscopica
en un suelo constituye el punto de marchitez permanente.
Consecuentemente, cuando el nivel de almacenamiento de
agua en el suelo es tal que la fuerza de succién de las raices
de las plantas supera la tensién que ejerce el suelo, pero
esta ultima es mayor al peso de las particulas de agua, el
agua queda retenida contra la fuerza de gravedad y sdlo
es utilizable por la vegetaciéon o puede ser evaporada por
la radiacién incidente. El valor mdximo de agua que un
suelo puede almacenar contra la fuerza de gravedad sera
entonces el punto de capacidad de campo. Asi también, podra
entenderse que la diferencia entre la capacidad de campo y el
punto de marchitez permanente indicard el almacenamiento
util para la vegetacion. Ademds, si el almacenamiento excede
la capacidad de campo, la diferencia de valor constituird
almacenamiento de agua libre, particulas que se desplazan
por accion de la gravedad. Luego, finalmente el agua libre
se entrega como infiltracién o escorrentia, en transito hacia
la red de drenaje, un cuerpo receptor o como recarga
profunda, si bien es mds que razonable que contribuya a
la evapotranspiracién, sobre todo en zonas con superficies
fredticas someras. A la vez, el agua libre puede acumularse
hasta cierto limite de almacenamiento, determinado por
el volumen poroso del suelo. Este limite se conoce como
porosidad total. Una vez superado este limite, todo el
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perfil de suelo se encontrard saturado (pudiéndose generar
escorrentia directa por saturacion de perfil de suelo, frente
a la ocurrencia de un evento precipitante). Por ultimo, el
rango dindmico de los almacenamientos de agua de tension
y de agua libre es presumiblemente mucho mayor al de
agua higroscépica. Por esto, en la mayoria de los modelos
dindmicos del ciclo hidrolégico en una cuenca vertiente,
este almacenamiento y su balance suelen ignorarse o el
almacenamiento de agua higroscdpica se asume agregado con
el de agua de tensién (pues, en efecto, también lo es, si bien
no es utilizable, en todo caso su efecto se considera constante).

Se sabe, el agua libre puede infiltrarse acumuldndose en
profundidad. Asi, en un perfil de suelo podrdn diferenciarse
sectores en los cuales el espacio poroso se encuentra
saturado y sectores en donde el almacenamiento de agua si
bien puede superar a la capacidad de campo, usualmente
no se encuentran saturados. Simplificando, para abordar
estas heterogeneidades suele utilizarse el modelo de capas de
suelo. Las capas de suelo pueden definirse como unidades
de agregacién espacial, sobre el perfil vertical de un suelo.
Por tanto, en toda capa es posible observar cualquier tipo
de almacenamiento. El modelo mas simple consiste en
diferenciar dos capas: una superior y otra inferior, vinculadas
a funciones y caracteristicas hidrolégicas especificas. Por
ejemplo, se puede asumir que por lo general las condiciones
de saturacién se observardn sobre la capa inferior. Pues
el agua libre en parte se infiltra y tiende a acumularse en
profundidad. Asi, en este simple modelo de dos capas, la
capa inferior sue denomina zona saturada del suelo y su
limite superior estd constituido la posicién de referencia de
la superficie fredtica (fig. 2). Por otro lado, la capa superior
exhibird una dindmica mds frecuente en condiciones por
debajo del punto de saturacién. Puesto la mayor exposicién
del agua almacenada a las raices de la vegetacion y a la
radiacién atmosférica. Esta capa, en este simple modelo, se
denomina zona vadosa.
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Figura 2. Almacenamiento de agua y modelo de capas o zonas funcionales
en el perfil suelo

En muchos modelos hidroldgicos simplificados para la
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zona saturada, es comun ignorar el almacenamiento de
agua de tension o agregarlo con el agua libre, al formular
las ecuaciones dindmicas, mds aun para aplicaciones en
cuencas de rios efluentes de alimentacion freatica. Aun asi,
las aproximaciones mas generalizadas o globales incluyen
este término, puesto que en cuencas de rios influentes
posiblemente sea una simplificacién excesiva.

Sin embargo, en la zona vadosa suele ser necesario
discriminar ambos almacenamientos, el de agua de tension
y el de agua libre. Ciertamente, si el almacenamiento de
agua en esta capa de suelo permaneciera siempre por encima
de la capacidad de campo, esto no tendria mucho sentido.
Sin embargo, en esta zona del suelo es mds probable que
ocasionalmente o frecuentemente no se disponga de agua
libre. En estas condiciones, la dindmica hidrolégica estard
regulada por la reserva de agua de tensién. Luego, el efecto
de abstraccién del almacenamiento de tensidén serd notorio.
Por tanto, para simular la dindmica hidrolégica es conveniente
formular ecuaciones dindmicas que consideren explicitamente
el almacenamiento de agua de tension.

Ahora bien, supéngase que se desea computar el balance
hidrico en la capa superior o zona vadosa. Siguiendo los
razonamientos propuestos, se pueden identificar al menos dos
tipos de almacenamientos (agua de tensién y agua libre). De
ahi, la zona vadosa puede conceptualizarse como un sistema
de dos reservorios (fig. 3), que intercambia flujos de agua con
la atmosfera, la superficie y la capa inferior de suelo.

()

vT(t)

TTy(t

5Ty (1)

FWw(t)

Figura 3. Esquema topoldgico de modelo simplificado de conteo de humedad
en el suelo en la zona vadosa o capa superior del perfil de suelo. En el
reporte presente se desarrollardn las ecuaciones correspondientes al conteo de
humedad en el suelo para el reservorio de agua de tensiéon TW (¢)

El almacenamiento de agua de tensién TW (¢) [L] estard
constituido por agua retenida contra su propio peso. Por otro
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lado, el almacenamiento de agua libre F'W (¢) [L] estara cons-
tituido por agua en transito o detenida (movimiento gravitato-
rio). Luego, se puede asumir que del agua que ingresa como
precipitacion a la cuenca, una fraccion variable o constante
a(t) se substrae y se transforma en escorrentia superficial
Qa(t) [L.T~'] que se transferird directamente a la red de
drenaje o un cuerpo receptor superficial. Por tanto, la frac-
cién restante constituye la precipitacién neta que alimenta el
reservorio de agua de tensién P, (t) [L.T~1]. Este reservorio
transfiere agua a la atmdsfera por evapotranspiracion a una tasa
ETy(t) [L.T~1] (proceso regulado por la evapotranspiracién
potencial y el almacenamiento disponible) y puede recargar
el reservorio de agua de libre, a una tasa R(t) [L.T'],
cada vez que el almacenamiento disponible TW (¢) excede
un nivel umbral T Wy, la capacidad de campo. Por tltimo, el
reservorio de agua libre puede transferir agua a la atmésfera
por evapotranspiracién ETy(t) [L.T~'], de manera tal que la
suma de ET;(t) y ET»(t) constituye la evapotranspiracion
total que recibe la atmésfera ET(t). Ademds, el reservorio
puede transferir agua como escorrentia hipodérmica Q},(t)
[L.T~'] hacia la red de drenaje o un cuerpo receptor superfi-
cial, asi como se transfiere agua por infiltracién hacia la zona
zaturada o la capa inferior del suelo, a una tasa I(¢). Es comin
asumir que la suma con Qq(t) + Qx(t) constituye el aporte
directo a la red de drenaje durante el desarrollo de un evento
precipitante, esto es: el aporte que se produce estrictamente
durante el desarrollo del evento precipitante o poco tiempo
después de su finalizacién. En este reporte nos centraremos
sobre la ecuaciéon dindmica que gobierna el almacenamiento
TW (t) y la estimacién de ET;(t) y R(t), para su resolucién
operativa, en esta simple representacion, haciendo uso de las
asunciones propuestas por Thornthwaite y Matter (1944).

III. MODELO SIMPLIFICADO DE BALANCE H{DRICO DEL
AGUA DE TENSION

La ecuacién dindmica de conservacion para el reservorio de
agua de tensién, de acuerdo al modelo presentado en la figura
3, resulta:

T
thw = Pu(t) — ETy(t) — R(t) (1)

Siguiendo a Thornthwaite y Matter (1944), el sistema
responderd de distinta forma en caso que se produzca una
recarga efectiva o mojado, en relacién a cuando se seca. Por
tanto, en primer lugar se procede a analizar tedricamente
los términos y la forma de la ecuacién (1), asi como su
resolucién, para un intervalo de computo de duracion At, en
condiciones de mojado y secado, de acuerdo a las definiciones
adoptadas por estos autores.

III-A.  Ecuacion de balance. Proceso de mojado

Se asume que el sistema se moja para todo caso en que
P,(t) > ETy(t) (la precipitacién neta sea mayor o igual
a la evapotranspiraciéon potencial y resulta suficiente para
satisfacer la demanda potencial de la atmésfera). Luego, en el
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proceso de mojado, el reservorio se recargard (o permanecera
a nivel constante, en caso que P,(t) = ETy(t)) y se
transferird agua a la atmdsfera a una tasa ETy(t) = ETy(t)
(la evapotranspiracion real serd igual a la evapotranspiracién
potencial). Por otro lado, s6lo en este caso se podra
generar excedente R(t). Para esto debe evaluarse que el
resto de precipitacién neta sea suficiente, de acuerdo al
almacenamiento inicial y al mdximo almacenamiento de agua
de tension T'Wj (pardmetro del modelo):

R(t) = maz[0, TW (t) + Po(t) — ETy(t) = TW,]  (2)

con
ET\(t) = ETy(t)

Esto es si la abstraccion de la evapotranspiracién
potencial ETj a la suma de la precipitacién neta P, (t) y el
almacenamiento inicial 7T (t) excede la capacidad de campo
TW,, habrd produccién de agua libre R(t). Ademds, si se
considera un intervalo de tiempo de duracién At, entre dos
instantes ¢; (inicial) y ¢o (final), para el cual P, (t) > ETy(t)
en todo el intervalo, la ecuacién de balance se resuelve
mediante:

TW (ta) = TW (t1) + /tz (P, (t) — ET1(t) — R(t))dt (3)

t1

III-B. Ecuacion de balance. Proceso de secado

En caso que la precipitacién neta P,(t) < ETy(t), esta
serd insuficiente para satisfacer esta demanda atmosférica de
agua y se activara el proceso de secado. Luego, la totalidad
de esta constituird evapotranspiracion hacia la atmoésfera y,
ademds, se consumird agua del reservorio para satisfacer
parcialmente la demanda atmosférica. Se asume que Ia
contribucién es parcial o menor al total almacenado, puesto
que la tensién del suelo se incrementa cuando disminuye el
almacenamiento de agua. Por tanto, la matriz porosa del suelo
impone restricciones a la demanda potencial, si bien puede
asumirse que se produce liberacién hacia la atmdsfera por
transpiracién o evaporacién. LLamemos e(t) a esta pérdida
por evapotranspiracion mediante consumo de la reserva de
agua de tensién, en ocasién de secado. Luego, puesto que
toda la precipitacién neta constituird evapotranspiracién y no
hay generacion de excedentes, para la condicién de secado la
ecuacion (1) se reduce a:

dTW
BT —e(t) 4

Thornthwaite y Matter (1944) consideraron que la pérdida de
agua del reservorio por evapotransporacién e(t) constituye
una proporcién variable en el tiempo 0 < k(t) < 1 del
almacenamiento disponible TW (t), durante el desarrollo
de un evento de secado (estrictamente V¢ € T, con T
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constituyendo el dominio temporal del evento). Esto es:
k() TW(t) = e(t) 5

Finalmente, igualando (4) y (5), es evidente que durante el
proceso de secado debera cumplirse:

arw.
da
Especificamente, los autores postularon que k(t) debe ser
directamente proporcional al déficit de demanda atmosférica
de agua (la cantidad de agua que es demandada por la
atmosfera que no puede satisfacerse con la precipitacion neta)
y ademas consideraron que debe ser inversamente proporcional
al maximo de almacenamiento que puede sostener el reservo-
rio (T'Wjy , la capacidad de campo regula tasa de decaimiento,
siendo mayor en los suelos con menos capacidad de campo).
El déficit de demanda atmoésferica de agua puede definirse
primeramente, para condiciones de secado, mediante:

—k(t)TW (t) (6)

w(t) = ETy(t) — Pu(t)

Asi, simplificando notacién y de acuerdo a las asunciones
adoptadas por Thornthwaite y Matter, la proporcidn variable
queda dada mediante:

_w()
TW,

k(t) (7

Reemplazando (7) en (6) y reacomodando los términos,
resulta evidente que para este caso, para todo intervalo de
tiempo de longitud At, entre dos instantes t1 y to =t + At,
debe cumplirse con la siguiente igualdad durante el secado:

odTw 2 w(t)
[ ﬂww“llﬂ%ﬁ ®)

1

Finalmente, es posible postular:

12
/ w(t)dt = wAt

t1

de manera tal que w es el valor medio del déficit de la
demanda atmosférica, para el intervalo. Consecuentemente
operando en la ecuacién (8) y respetando estas igualdades,
debe cumplirse:

—W
= At 9
T, )]

i [Tvita)

Luego bajo las condiciones asumidas, el contenido de
humedad a final del intervalo de tiempo de duracién At sera:

TW (ty) = TW (1) exp {_wAt} (10)

W,
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Concluyendo que para todo intervalo de duracién At en los
que ETy(t) > P,(t) ¥t € [t,t + At], el reservorio se vacia
a una tasa e At/ TWo | tanto mayor cuanto mayor sea w, el
déficit medio de la demanda atmodsférica durante el intervalo,
y tanto menor cuanto mayor sea 7'W), la capacidad de campo.

IV. MODELO PROCEDIMENAL. IMPLEMENTACION
OPERATIVA

IV-A. Descripcion general

La implementacidn operativa del Modelo Simplificado de
Balance Hidrico del Agua de Tensién es un modelo dindmico
en tiempo discreto que requiere informacion de entrada de
las siguientes condiciones de borde:

= Precipitacién Neta P,
= Evapotranspiracién Potencial ET

Por otro lado, se debe especificar el valor del parametro
TWj (capacidad de campo), para lo cual al menos se dispone
de algunas capas de informacién global. En el presente
desarrollo se asume que P, = [P,(1), Pr(2),..., Po(N)] y
ETo = [ETo(1), ETy(2), ..., ETH(N)], son series temporales
con j=1,2,...,N registros que representan valores acumulados
correspondientes a intervalos de computo de duracion Af.
Para poder ejecutar la rutina se debe proveer un valor de
condicion inicial TTW (1), que puede estimarse o imponerse
arbitrariamente, puesto que es un modelo continuo. En este
ultimo caso se deben ignorar una fraccion de cémputos por
calentamiento del modelo.

A continuacion, se desarrolla la forma discreta de la
ecuaciéon (1) generalizando su aplicaciéon de acuerdo al tipo
de informacién de entrada (aplicando la definiciéon de valor
medio):

TW(+1) =TW(j) + P.(j) — ETv(j) — R(j) (1)

En donde ET(j) y R(j) son los valores acumulados de
evapotranspiraciéon y de producciéon de agua libre durante
el j-ésimo intervalo de célculo de duracién At. Se asume
que TW(j) es la condicién inicial de almacenamiento, du-
rante el paso de célculo, la cual es conocida. Luego deben
computarse primeramente ET(j) y R(j), a fin de poder
obtener TW (j + 1) y proceder iterativamente hasta satisfacer
j = N. Por tanto, la informacion de salida producida por el
procedimiento estd contituida por las series ET(j) y R(j),
asi como por la serie TW(j) V5 > 1.

IV-B. Computo de ETi(j) y R(j)

Para el cémputo de ET;(j) primeramente debe evaluarse el
déficit de demanda atmdsferica. Para esto, el valor agregado
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para el paso de célculo se define mediante:

w(j) = max[O, ETO(]) - Pn(.])] (12)

De tal forma que el mismo s6lo adquiera valores positivos
si la precipitacion neta acumulada es inferior a la demanda
atmosférica total durante el paso de célculo. Asi, resulta
posible desarrollar una ecuacién para el cémputo de ET(j)
que puede aplicarse tanto para el caso de secado como de
mojado y que satisfaga las condiciones impuestas por la
ecuaciéon de balance hidrico. En efecto, de acuerdo a lo
expuesto en la secciéon precedente y en trabajos previos
(Giordano, 2019), para el esquema discreto adoptado esta es:

BT,() = BTo() + TW0) [1 -0 ()| -t
(13)

Una vez obtenido el valor de ETi(j), ya que contempla
ambas situaciones (mojado y secado), se computa R(j)
mediante:

R(j) = max[0,TW(j) + Pn(j) — ET1(j) — TWo] (14

Luego, se procede a computar el valor TW(j + 1) de acuerdo
a la ecuacidn (11) y se itera hasta que se cumpla la condicién
j=N.

IV-C. Secuencia Algoritmica

La figura 4 muestra la secuencia de ejecucion de las
ecuaciones del modelo, a partir de la informacién de entrada
P, y ETy, para una condicién inicial TW (1) = C} arbitraria
o estimada y con valor conocido TWj = Cj, a fin de obtener
las series ET;, R y TW. La secuencia puede resumirse
mediante los siguientes pasos:

= 1. Inicio con j = 1, TW(1) = Cy (condicion inicial)
y TWy = Cy (pardmetro, capacidad de campo). Cy y
C5 son datos de entrad requeridos, tanto como las series
temporales P,, y ETy

2 Computa w(j) de acuerdo a ec. (12)

3. Computa ET(j) de acuerdo a ec. (13)

4. Computa R(j) de acuerdo a ec. (14)

5. Computa TW (j + 1) de acuerdo a ec. (11)
6.Sij+1 <= N, se asigna j = j + 1 y repite desde 2.
En caso contrario finaliza.
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Condiciones
Iniciales
Parametros

Forzantes dindmicas

ia de Cémputos l \
Computa Défict ETO

‘ w(g) = maz(0, ETa(4) — Fa(5)] ‘

|

Computa ET1

1) = 110 + WG [1 - exp (o) )| - )
)

Computa R
R(j) = maw(0, TW(j) + Pa() — ET1(§) — TWo|

No
Computa Balance
kﬂm +1) = TW(5) + Palj) — BTa(j) — Rm/ it1>N
Si

Figura 4. Diagrama de flujo de trabajo en una ejecucién procedimental
del modelo simplificado de balance hidrico de agua de tension, para series
temporales de j=1,2,...,N registros o datos conocidos de Py, (j) y ETo(j), para
intervalos de calculo de longitud At (con t = jAt) conociendo o imponiendo
una condicién incial TW (1) = C1 y conociendo o asumiendo el valor de
TWo = Co
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