UNIDAD 3: Evaporacidon y Evapotranspiracion

Evaporacion

Laevaporacion es el proceso fisico por el cual el agua cambia de estado liquido a gaseoso,
retornando directamente a la atmosfera en forma de vapor. También el agua en estado solido
(nieve o hielo) puede pasar directamente a vapor y € fendmeno se denomina sublimacion. A
efectos de estimar las pérdidas por evaporacion en una zona, € término se entendera en
sentido amplio, incluyendo la sublimacién. La radiacion solar proporciona a las moléculas de
agualaenergianecesariaparael cambio de estado.

Todo tipo de aguaen la superficie terrestre esta expuesta a la evaporacion. El fendmeno es
tanto mas débil cuanto menor es la agitacion de las moléculas, y tanto mas intenso cuanto
mayor es la cantidad de agua con posibilidad de evaporarse. Ademas, es necesario que €l
medio que envuelve la superficie evaporante tenga capacidad para admitir el vapor de agua.
Esto ultimo se conoce como poder evaporante de laatmdsfera.

Considerando la evaporacion desde una superficie de agua (lagos, rios, etc.) como laforma
mas simple del proceso, éste puede esquematizarse asi: Las moléculas de agua estan en
continuo movimiento. Cuando llegan ala superficie del liquido aumentan su temperatura por
efecto de la radiacion solar, y en consecuencia su velocidad, creciendo por tanto su energia
cinética hasta que algunas consiguen liberarse de la atraccion de las moléculas adyacentes y
atravesar la interface liquido-gas convirtiéndose en vapor. De esta manera, la capa de aire
inmediatamente por encima de la superficie se satura de humedad. Simultaneamente a la
evaporacion se desarrollatambién el proceso inverso por el cual las moléculas se condensan y
vuelven al estado liquido. La diferencia entre la cantidad de moléculas que abandonan el
liquido y la cantidad de moléculas que vuelven a €l marca el caracter global del fendmeno. Si
ésta es positiva se produce evaporacion, Si es negativa, condensacion. El calor absorbido por
unidad de masa de agua para redlizar el cambio de estado se denomina calor latente de
evaporacion o de vaporizacion.

Transpiracion

Es el proceso fisico-bioldgico por el cual el agua cambia de estado liquido a gaseoso a
través del metabolismo de las plantas y pasa a la atmésfera. Esencialmente es el mismo
proceso fisico que la evaporacion, excepto que la superficie desde la cual se escapan las
moléculas del liquido no es de agua libre sino que es la superficie de las hojas. Estas estén
compuestas por finas capas de células (mesodermo) y poseen una delgada epidermis de una
célula de espesor, la cual posee humerosas estomas. El espacio intercelular en el mesodermo
contiene grandes espacios de aire entre cada estoma. La humedad entre los espacios
intercelulares se vaporizay escapa de la hoja através de estos estomas. El nUmero de estomas
por unidad de superficie varia dependiendo de la especie vegetal y las condiciones
ambientales. Generalmente se abren con laluz y se cierran con la oscuridad. La temperatura
afecta la velocidad de apertura. Contrariamente a 1o que se cree, el control que gercen 1os
estomas sobre |las tasas de transpiracion es muy limitado. Ellos se cierran cuando la oscuridad
0 la marchitez comienza. Cuando los estomas estdn completamente abiertos, la tasa de
transpiracion esta determinada por los mismos factores que controlan la evaporacion. Los
estomas gj ercen una suave regul aci 6n solamente cuando estan cerrados.



Evapotranspiracion

La evapotranspiracion es la combinacion de los fendmenos de evaporacion desde la
superficie del suelo y latranspiracion de la vegetacion. Ladificultad de la medicion en forma
separada de ambos fendmenos (el contenido de humedad del sueloy €l desarrollo vegetal dela
planta) obliga a introducir el concepto de evapotranspiracion como pérdida conjunta de un
sistema determinado.

Thornthwaite (1948) introduce un nuevo concepto optimizando ambos, es la llamada
evapotranspiracion potencial o pérdidas por evapotranspiracion, en el doble supuesto de un
desarrollo vegetal Optimo y una capacidad de campo permanentemente completa. Este autor
designa asi a la altura de agua que seria efectivamente evaporada si 1os recursos de agua
movilizables en la cuenca fueran en cada instante por |o menos iguales a los que pueden ser
transformados en vapor por €l juego de los factores hidrometeorol 6gicos y |a vegetacion.

La cantidad de agua que realmente vuelve ala atmésfera por evaporacién y transpiracion se
conoce con el nombre de evapotranspiracion real . Esta es la suma de las cantidades de vapor
de agua evaporadas por €l suelo y transpiradas por las plantas durante un periodo determinado,
bajo las condiciones meteorol 6gicas y de humedad de suel o existentes.

El principal factor que determinala evapotranspiracion real eslahumedad del suelo, el cual
puede retener agua conforme con la capacidad de retencion especifica de cadatipo de terreno.
Lahumedad del suelo es generamente alimentada por lainfiltracidn, y constituye una reserva
de agua a ser consumida por laevaporacion del sueloy las plantas.

Factores fundamentales de la evaporacion

L osfactores que condicionan |a tasa de evaporacion (generalmente se la expresaen mm/dia
6 mm/mes) son, por un lado, los que caracterizan €l estado de laatmosferaen lavecindad dela
superficie evaporantey, por €l otro, losfactores que caracterizan lanaturalezay el estado dela
superficie evaporante (agualibre, hielo, suelo desnudo, vegetacion).

Como una forma de correlacién entre la evaporacion y otros factores meteorol 6gicos que
influyen en ambos medios (aguay aire), Dalton (1802) propone la siguiente formulacion:

E=K(p,- p,) K=cte, (3.1)
gue expresalatasa de evaporacion E en forma directamente proporcional ala diferencia entre
la presion de vapor saturado (p9 alatemperatura del agua, y la presion de vapor (p,) existente
en el airecircundante. Ladiferencia (pspy) se denominadéficit higrométrico.

La presion de vapor p,, y por ende la evaporacion E, depende entonces tanto de la
temperatura del agua como del aire. La velocidad y turbulencia del viento ayudan a la
renovacion de la masa de aire que recibe € vapor, disminuyendo asi su presion de vapor.
Manteniendo constante |os demés factores, la evaporacion E esinversamente proporcional ala
presion atmosférica. Respecto ala pureza del agua, l1a presion de vapor py (Y laevaporacion E)
decrece con el aumento de sdlidos disueltos, manteniendo fija la temperatura. Se estima
aproximadamente en un 1% el descenso de evaporacion a aumentar la concentracion de sales
en un 1%. En otras palabras, la variacion relativa de evaporacion CE/E es inversamente
proporcional alavariacion relativa DO/ c de concentracién de sales disueltas.

Otros factores que influyen en la evaporacion son aquéllos que consideran la naturaleza 'y
forma de la superficie evaporante. Una superficie de agua libre presenta el minimo de
dificultades a la evaporacién, cuya magnitud depende de la extension y profundidad de la
misma. Si ambas son pequefias, los cambios atmosféricos y €l terreno tendrdn una gran
influencia. En superficies extensasy profundas hay menor influenciadel terreno adyacente. La



radiacion solar calienta las capas superiores de agua, pero no todo este calor se emplea en
producir evaporaciéon. Una parte calienta las capas mas profundas y en ellas se produce un
almacenagje de calor. Cuando cesa la radiacion se enfrian las capas superiores, entonces, €l
calor fluye aellas desde | as capas inferiores més calientes, incrementandose asi la evaporacion
superficial.

La evaporacién de la humedad de un suelo sin vegetacion se produce en la capa superficial.
Al disminuir su humedad se produce un desequilibrio y hay una atraccion de humedad
subyacente que asciende por capilaridad ala superficie, prosiguiendo la evaporacion hasta que
este agua capilar se agota. El agua higroscopica en equilibrio con la humedad atmosférica no
se evapora. Cuando la subzona capilar alcanza la superficie del terreno, es decir, la superficie
fredtica estd muy proxima a suelo, la aimentacion de agua capilar estd asegurada. Solo en
este caso puede decirse que el agua subterranea propiamente dicha se evapora directamente. El
fendmeno continuard mientras no haya un descenso del nivel fredtico y consiguientemente de
la subzona capilar.

Instrumentos utilizados para evaluar el poder evaporante de la
atmodsfera

La evaporacion puede medirse en forma directa desde pequefias superficies de agua
naturales o artificiales (tanques de evaporacién) o a través de evaporimetros o lisimetros.
Estos ultimos poseen una superficie porosa embebida en aguay se ubican en condiciones tales
gue la medicién es condicionada por las caracteristicas meteoroldgicas de la atmosfera, tales
como grado higrométrico, temperatura, insolacién, viento, etc.

Las tasas de evaporacion asi observadas pueden generalmente ser consideradas como
maximas y dan una buena aproximacion del poder evaporante de la atmosfera. Aplicando a
dichos valores maximos diversos coeficientes de reduccién y comparando los resultados
corregidos con los suministrados por las formulas de evaporacion, se deducirén los valores
mas probables de |as tasas de evaporacion aplicables ala superficie de interés.

El més utilizado de los evaporimetros es el de tipo Piche. Esta constituido por un tubo
cilindrico de vidrio de 25 cm de largo y 1.5 cm de didmetro. El tubo esta graduado y cerrado
en su parte superior, mientras que su abertura inferior esta obturada por una hoja circular de
papel filtro normalizado de 30 mm de didametro y 0.5 mm de espesor, fijada por capilaridad y
mantenida por un resorte. Llenado €l aparato de agua destilada, ésta se evapora
progresivamente a través de la hoja de papel filtro. La disminucion del nivel del agua en €l
tubo permite calcular latasa de evaporacion (en mm por cada 24 hs, por gemplo). El proceso
de evaporacion esta ligado esencialmente al déficit higrométrico del aire; sin embargo, €l
aparato no tiene tal vez en cuenta suficientemente la influencia de la insolacion. Este aparato
seinstalabajo abrigo.

Los depdsitos o tanques de evaporacion utilizados en distintos paises son de formas,
dimensiones y caracteristicas diferentes, pues los especialistas no estan de acuerdo sobre €l
mejor tipo aemplear. Se los puede clasificar en dos categorias, segin que estén dispuestos en
lasuperficie del suelo o enterrados en éste:

a) Los tanques colocados por encima del nivel del suelo tienen la ventga de una
instalacion muy sencilla. Ademés, sus resultados no corren el riesgo de ser fal seados
por el rebote de las gotas de lluvia que caen en el terreno lindante. En cambio, son
muy sensibles a las variaciones de la temperatura del aire y a los efectos de la
insolacién. Si se aislan térmicamente las paredes exteriores del tanque para reducir €l




intercambio de calor con el ambiente, se observan tasas de evaporacion més bajas. El
tanque Tipo A tiene un didmetro de 121.9 cm y una profundidad de 25.4 cm, la
profundidad del agua es mantenida entre 17.5 y 20 cm. Esté construido de hierro
galvanizado no pintado y colocado sobre un enrgjado a 15 cm sobre el nivel del
terreno.

b) Los tanques enterrados son menos sensibles a las influencias de la temperaturay la
radiacion en las paredes, pero las gotas de lluvia que rebotan en el suelo y los detritos
gue recogen pueden ser la causa de errores de medicion. En general, son de més dificil
instalacion y mantenimiento.

Ademés del tanque, se emplean los siguientes instrumentos en las estaciones
evaporimétricas: un anemografo integrado 0 anemometro, situado a uno o dos metros por
encima del tanque para determinar el movimiento del viento sobre €l tanque, un pluviémetro o
pluviografo, termdémetros o termdgraf os que proporcionan las temperaturas maxima, minimay
media del agua del tanque, termometros o termografos de maximay minima para medir las
temperaturas de aire, 0 un psicrometro si se desea conocer latemperaturay humedad del aire.

La relacion entre valores medidos en una misma estacion con tanques flotantes y
evaporimetros esta comprendidaentre 0.45y 0.6.

Métodos para estimar la evaporacion desde superficies libres de
agua

La evaporacion en lagos y embalses no puede ser medida directamente como la
precipitacion y el caudal. Es necesario determinarla por uno o mas de los diferentes métodos
descriptos: métodos del balance hidrico, del balance energético, aerodindmico y de tanques de
evaporacion.

Método del balance hidrico

Estos métodos estan basados en el principio de conservacion de la masa aplicado a una
parte del ciclo hidrolégico. La evaporacion en un cuerpo de agua natural o artificial queda
determinada por la diferencia entre las variables de entrada, precipitacion P y caudal de
entrada |, y las variables de salida: almacenamiento en las orillas Vs, caudal desalidaO y la
variacion en el volumen de almacenamiento C5.

E=P+I-Vs- O+DS (3.2

Este método no es el mas recomendado, debido a que los errores en las mediciones de las
variables de entrada, salida y amacenamiento son a menudo grandes comparados con la
evaporacion cal culada.

Métodos basados en el balance de energia

Para desarrollar las ecuaciones de continuidad y energia aplicables a la evaporacion, se
considerala evaporacion desde un tanque de evaporacion como el que se muestraen laFig. 1.
Es un tanque circular que contiene agua, en el cual |atasa de evaporacion se calcula midiendo
la tasa de disminucion del nivel de la superficie del agua. Se considera una superficie de
control alrededor del tanque queincluya el aguaen éstey € aire por encima.
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Fig. 1: Definicion del volumen de control

Continuidad: Debido a que €l volumen de control contiene agua en sus fases liquida y de
vapor, la ecuacion integral de continuidad debe ser escrita en forma separada. Para |la fase
liguida la propiedad extensiva es B=m,, (masa de agua liquida); b=1, r=r,, (densidad del
agua) y dB/dt ==m, eslatasade flujo de masa de evaporacion. La ecuacion de continuidad
paralafaseliquidaes:

- _ T \
mw—ﬁorwdv +@rw\7>ﬁd8 (3.3

El tanque tiene lados impermeables, luego no existe flujo de agua liquida a través de la
superficie de control y laintegral de superficie es nula. Latasa de cambio de almacenamiento
dentro del sistema esta dada por laderivadatemporal local delaintegral de volumeny esigual
ar A dn/dt, donde A es el area de la seccion transversal del tanque y h es la profundidad del

agua dentro de él. Dado que m,, = - m,, y sustituyendo en laec. (3.3), tenemos

m, = - rWA%: r, AE (3.4)
donde E=-dh/dt eslatasa de evaporacién. Paralafase de vapor, B=m, es |la masa de vapor de
agua, b=1, r=r, esladensidad del vapor y dB/dt =m,. Luego, la ecuacion de continuidad
paraestafasees:

- _ T \
mv—ﬁorvdv +QrvvxndS. (3.5)
En términos de la humedad especificag.=r./r 5, donder, esladensidad del aire, tenemos.
X _ ﬂ . .
my —ﬂoquadv +qurav>¢‘id8 (3.6)

La derivada temporal del vapor de agua amacenado dentro del volumen de control es cero
para un flujo estacionario de aire sobre el tanque de evaporacion. Luego, después de sustituir
para m, delaec. (3.4), laec. (3.6) seconvierteen



r A = qu r, vxnds (3.7)

gue es la ecuacion de continuidad para un tanque de evaporacién considerando tanto el agua
como el vapor de agua. En un sentido més general, laec. (3.7) puede usarse para definir las
tasas de evaporacion o evapotranspiracion desde cualquier superficie cuando se escribe en la
forma

1
E=——pq,r. vxdS 3.9
AR (3.9)
donde E eslaprofundidad equivalente de agua evaporada por unidad de tiempo (mm/dia).

Energia: Lacantidad de energiadel sistemaU (=B, en €l teorema de transporte de Reynolds)
estard dada por lasuma de la energiainterna, la energiacinéticay energia potencial,

U =Eu+%m\/2 +mgz. (3.10)

L uego, la propiedad intensiva correspondiente es:
2

b:eU+V?+gz, (3.11)

donde e,=E,/m es |la energia interna por unidad de masa. Por otro lado, la primera ley de la
termodinamica indica que |a tasa neta de transferencia de energia hacia el fluido esigual ala
diferenciaentre latasaalacual setransfiere calor a fluido desde fuentes externas, y latasaa
lacual el fluido realizatrabajo sobre el medio, esto es:

du _dH dw

dt dt dt
Utilizando la ecuacion de balance de energia para un flujo no estacionario de densidad
variable obtenemos

2 2 0 e 2 0
H aw_1 U+V—+gzidV+@geu+v—+gZirV>‘ﬁdS. (3.13)
2 T 2 Ty
Para el tangue de evaporacion considerado, dW/dt=0, e, es la energia caldrica especifica
interna del agua, v= 0 (energiacinéticacero) y el cambio enz es muy pequefio por o cual,
aH _ 1 .
—=—c%,r dv. 3.14
dt ﬂt VC?U w ( )
Considerando un area unitaria en la superficie de agua, la fuente de energia caldrica es €l
campo de flujo neto de radiacion R, (potencia por unidad de area); el agua suministra un
campo de flujo de calor de suelo G alasuperficie de suelo, luego

dH
— =R -H -G 3.15
dt ° ( )

(3.12)

Si se supone que la temperatura del agua dentro del volumen de control es constante en el
tiempo, el Unico cambio en el calor que se almacena dentro del volumen de control es el que
se produce en la energia interna del agua evaporada, el cual esigual a L,m,, donde L es €
calor latente de vaporizacién. Luego, laec. (3.15) puede ser reescritacomo:

R,-H,- G=L.m, (3.17)
Sustituyendo para m, de laec. (3.4) paradrea A unitaria, laec. (3.17) puede resolverse para E
como:



1
E=——(R-H.- G} (3.18)
gue es la ecuacion de balance de energia para evaporacion. Si el campo de flujo de calor
sensible Hs y el campo de flujo de calor de suelo G equivalen a cero, entonces, la tasa de
evaporacion E; debida alaradiacion puede calcularse como latasa ala cual todalaradiacién

neta de entrada se absorbe por la evaporacion:

£ =1 (3.19)

L=
Lerw

Céalculo delaradiacion netaRy,
El término de radiacidn neta se expresa como
R, =S, +L,, (3.20)
donde S, es €l flujo de energia de radiacion de onda corta neta (radiacion capturada por el
suelo) y L, es corresponde a la radiacién de onda larga neta entre radiacion absorbida y
emitida por lasuperficie. Laradiacion de ondacorta$, secalculacomo
S, =S (- a), (3.21)
donde $; esla parte de radiacion global de onda cortaincidente a tope de laatmésfera (&) que
realmente llegaal sueloy a es el albedo de la superficie (relacion entre el flujo de energia que
refleja la superficie considerada y el flujo incidente; mide el poder de reflexion de la
superficie). Laradiacion S tiene un valor promedio en el ecuador de 1395 W/m? (2 cal/m?
min) y disminuye hacialos polos. Los valores deS, expresados en mm de agua evaporada por
dia se detallan en la Tabla 1. En estaciones agrometeorol égicas es posible obtener datos de
radiacion solar (S) a partir de instrumentos |lamados radiémetros, pero en general, el valor de
S; es calculado en funcion de laheliofaniarelativa a partir de:

S = g%s +bs%gso, (3.22)

donde n/N es e cociente entre las horas efectivas diarias de insolacion (afectada por

nubosidad) y las horas tedricas de cielo claro correspondientes a una latitud dada (Tabla 2).
Los pardmetrosas y bsse gjustan por regresion en laregién considerada tomando valores de S
y comparandolos con S en dias muy nublados para determinar as y dias con muchaluz y cielo

claro para determinar ambos. L os valores recomendados para usar sonas = 0.25 y bs=0.50. El

valor del coeficiente de reflexion o abedo depende de la direccidn de los rayos incidentes, de
la diafanidad de la atmésfera, del tipo y altitud de nubes, de la cobertura del suelo, de la hora
del dia, etc.. No obstante, alos fines préacticos se toman valores medios del mismo, los que se
encuentran tabulados para distintas superficies (Tabla 3).

Existe también un intercambio de energia entre la superficie de latierray la atmésfera en
formade radiacion de ondalarga. Ambos emiten radiacion con un espectro caracteristico de su
temperatura. Como la superficie es, en promedio, mas caliente que la atmésfera, es usual una
pérdidaneta de energia desde el suelo, lacual puede ser estimada mediante:

L, =fes (T+2732), (3.23)
donde T es latemperatura del aire en °C, f es un coeficiente de guste por nubosidad, ees la
emisividad netaentre laatmésferay el suelo, y s eslaconstante de Stefan-Boltzmann (=4.903

~10° Mj m? K* d?). La emisividad neta e puede obtenerse de la Tabla 4. El coeficiente de
gjuste f se expresa en funcién de la heliofania relativa n/N como:



Lat. E F M A M J J A S O N | D

Norte

90 - - - ~- 79 1491181 | 168 | 11.2 | 2.6 ~- -~ | --
80 -- -- 18 | 78 | 146|178 | 165 | 106 | 40 0.2 - | --
70 -- 11 | 43 | 91 [136]|170 158 | 114 | 6.8 2.4 01 | --

60 13 |1 35|68 |111|146|165|157 | 127 | 85 | 47 19 | --

50 36 | 59 | 91 |127 | 154|167 |161 | 139|105 | 71 4.3

40 60 | 83 | 110139159 | 167|163 | 148 | 122 | 93 6.7

30 85 | 105]127 |148 | 160|165 |16.2 | 153 | 135 | 113 | 91

20 1108 | 123 | 139 | 152 | 157 | 158 | 15.7 | 153 | 144 | 1219 | 11.2 | 11

10 (128 | 139|148 | 152 | 150|148 | 148 | 150 | 149 | 141 | 131 | 13

0 145 | 150 | 152 | 147 | 139|134 | 135|142 | 149 | 150 | 146 | 14

Sur

10 [158 | 157|151 [138 | 124|116 | 119 | 130 | 144 | 153 | 157 | 15

20 1168 | 160|146 |125 | 107 | 96 [100 | 115|135 | 153 | 164 | 16

30 [173 | 158|136 (108 | 87 | 74 | 78 | 96 | 121 | 148 | 16.7 | 17

40 | 173|152 |122 |80 | 64 | 51 | 56 | 75 |105| 138 | 165 | 17

50 11711141 |/105| 66 | 41 | 28 | 33 | 52 | 85 | 125 | 160 | 17

60 [166 |127| 84 [ 43 | 19 | 08 | 12 | 29 | 62 | 10.7 | 152 | 17

70 ]1165]112| 61 | 19 | 01 -~ -~ 08 | 3.8 88 |145 |18
80 [173 | 105 | 3.6 -- -- -- -- -- 13 71 | 150 | 18
90 |176 | 107 | 19 - - ~- - - ~- 70 | 153 |19

Tabla 1. Intensidad de la radiacion solar media mensual en milimetros de agua
evaporada por dia.

Lat. E F M A M J J A S O N

60° 60 | 91 (118|146 |172 (187 | 180|156 | 127|101 | 76

50° 86 [ 101 119|138 |155 (163|159 |145| 126 | 108 | 91

40° 97 | 106 | 120|133 | 144 | 150 | 147 | 13.7 | 125 | 11.2 | 100

30° |105 (111|120 (129|137 |141|139| 132 | 124|115 | 10.7

[ PN
o|lo|L X290

20° | 111|114 |120 (126|131 |133| 132|128 | 123 |11.7 | 112

100 | 116|110 (121|123 |126 | 127 | 126 | 124 | 122 | 119 | 11.7 | 11.

0° 121121 | 121 | 121 | 121 | 121 | 121 | 121 | 121 | 121 | 121 | 12.

Tabla 2: Duracion teérica N de la insolacion diaria en horas.

f :o.9%+o.1. (3.24)

La radiacién neta, utilizando datos de horas de sol, temperatura y humedad relativay las
formul aciones dadas, se calculaentonces, enMJ mi d™%, con lasiguiente ecuacion:

R =825+05"950- 89" +0.1%s (T +273.2)". (3.25)
e N g e N I



Superficie evaporante | Albedo (adim)
Agualibreatemp.<30°C | 0.02-0.06
Aguallibre atemp.>30°C 0.06-0.40

Arcillas himedas 0.02-0.08
Arcillas secas 0.16
Arenasclaras 0.34-0.40

Arenasoscuras 0.33
Arenas riberefias 0.43
Bosques de pinaceas 0.10-0.14
Bosques frondosos 0.18
Cereales 0.10-0.25
Césped verde 0.26
Césped seco 0.19
Hielo 0.36-0.50
Lechugas 0.22
Limos 0.16-0.23
Nieve 0.40-0.90
Papas 0.19
Rocas 0.12-0.15
Sabanas 0.05-0.22
Zonas Urbanizadas 0.15-0.25

Tabla 3: Valoresde albedoa para distintas superficies.

Suelo Desnudo (mineral) | 0.95-0.97
Suelo Desnudo (organico) | 0.97 - 0.98
V egetaci 6n herbécea 0.97-0.98
V egetacion arborea 0.96-0.97
Nieveviegja 0.97
Nieve fresca 0.99

Tabla 4: Emisividad e de superficies naturales.

L aradiacién neta puede expresarse también como |amina de agua evaporada por unidad de
tiempo (mm/dia) dividiéndola por ryLe.

Calculo deflujo de calor en el suelo G

Para estimar el flujo de calor hacia el suelo durante un periodo dado se utilizala ecuacion

T,-T
G = cdq 2[1 ey (3.26)

donde T,y T; son lastemperaturas a final y a comienzo del periodo considerado en °C, Dt es
el periodo de tiempo (en dias), cs es la capacidad calorifica del suelo (2.1 MI m® «C?) y dsla
profundidad efectiva estimada del suelo. Para evaluar fluctuaciones diarias de temperatura
(con profundidad efectivade 0.18 m), laexpresion de G seré&:

G=014(T,, - T,..) (3.27)



en MJIm?d™. Parafluctuaciones mensuales, la profundidad efectivasetomaa2.0 my G sera

G=014(T - T,o) (3.28)
en MJ m? mes?. Los valores de G para periodos superiores a 10 dias son pequefios y en
general no son tenidos en cuenta en aplicaciones hidrol égicas.

Método aerodinamico

Ademas del suministro de energia caldrica, e segundo factor que controla la tasa de
evaporacion desde una superficie abierta de agua es la habilidad para transportar €l vapor lejos
de la superficie. La tasa de transporte se determina por el gradiente de humedad en el aire
cercano a la superficie y la velocidad del viento a través de dicha superficie, y estos dos
procesos pueden analizarse utilizando simultaneamente | as ecuaciones de transporte de masay
de cantidad de movimiento en el aire. En el volumen de control que se muestraen laFig. 2, se
puede considerar un plano horizontal de &rea unitaria localizado a una altura z por encima de

la superficie.
Radiacion neta

Fig. 2: Evaporacion desde una superficie abierta de agua.

El campo de flujo de vapor m, que pasa hacia arriba por conveccion a través de este plano
esta dado por laecuacion':

_ da,
rr]\I raKw dZ
donde Ky, es la difusividad de ‘eddy’ (remolino) del vapor. El campo de flujo de cantidad de

movimiento (esfuerzo de corte promedio) haciaarribaatravés del plano esta dado por:
t=- raKm% (3.30)

dz

Suponiendo que a una elevaciéon z; se miden la velocidad del viento ui, y la humedad
especifica qu, Y que a la elevacion z; se miden W, y Qw, Y S estas elevaciones estan

suficientemente cerca una de la otra, |as tasas de transporte m, y t son constantes entre ellas.

Luego, las sustituciones dq./dz=(qv>-Qu)/(z>z1) y duldz=(ux-u1)/(z-z1) pueden hacerse en
(3.29) y (3.30), respectivamente, y dividiendo lasecauciones resultantesentreg Si:

(3.29)

" De ahoraen mas M, serefiere al areaunitaria, esdecir A=1.
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K (q 1~ 9 2)
m, =t —/———5. (3.32)
Km(uz - ul)
Lavelocidad del viento en la capa limite cercana ala superficie de la Tierra (hasta unos 50
m) esta descripta por el perfil logaritmico:

&z 0

" ——*Ing— (332)

donde u* =Ct/r 5) es la velocidad de corte, k es la constante de von Karman, que usual mente

se establece igual a 0.4 y 7, es la dtura de la rugosidad de la superficie. Luego, puede
escribirse,

k(uz ~ ul)
=2 (3.33)
In(z,/z)
Reemplazando el valor deu*,
ék(u, - u,)0’
=r,é : (3.34)
gin(z,/2)

Al sustituir este resultado en (3.31) y reordenar, se obtiene:
—_ Kwk2 r a(qvl B qu)(uz B ul) (3 35)
= . , ,
Km[ln(ZZ/Zl)]
gue es la ecuacion de Thornthwaite-Holzman para transporte de vapor, desarrollada por
primera vez por estos autores en 1939. En la practica usualmente se supone que la relacion
Kw/Kn=1. Estos autores construyeron torres paramedir gy y u a diferentes alturas y calcularon
las tasas de evaporacion correspondientes. Muchos investigadores posteriores han hecho
experimentos similares.

Para aplicaciones operacionales donde no hay posibilidad de tales aparatosy las mediciones
de gy y u se hacen para una sola altura en una estacion climética estandar, la ec. (3.35) se
simplifica suponiendo que lavelocidad del vientou; es nula a una altura de rugosidad z1=zy y
gue el aire se satura con humedad en ese punto. Usando la expresion para la humedad
especifica,

q, = 0.622%, (3.36)
donde py es la presion de vapor y p es la presion del aire ambiente (la misma para ambas
alturas), pueden sustituirse los valores deqy, y qu. A la atura z, la presion de vapor espu, la
presion de vapor ambiental en €l aire, y la presion de vapor en la superficie se toma como ps,
la presion de saturacion del vapor correspondiente a la temperatura ambiental del aire. Bajo
estas suposiciones (3.35) sereescribe como

_ 0622k>?r ,(py, - P, u
plin(z,/z )|
Recordando que m, se define para una superficie de érea unitaria, una tasa de evaporacion

equivalente E;, que se expresa en dimensiones de [L/T], puede establecerse haciendo
m,=rwEa enlaec. (3.37) y reordenanado:

2 (3.37)
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Ea = B( Psa - pva) ) (338)

donde,
_ 0622k*r ,u,
pr W[|n(22/21)]2 |
La ec. (3.38) es una base comin para muchas ecuaciones de evaporacion, en las cuales el

coeficiente de transferencia de vapor B varia de un lugar a otro. Este tipo de ecuacion fue
propuesta por primera vez por Dalton en 1802.

(3.39)

Método combinado aerodinamico y de balance de energia

La evaporacion puede calcularse utilizando el método aerodinamico cuando el suministro
de energia no es un factor limitante, y aplicando el método de balance de energia cuando €l
transporte de vapor tampoco eslimitante. Pero, normal mente, ninguna de estas condiciones se
cumple, por lo que es necesaria una combinacion de los dos métodos. En € método del
balance de energiaesdificil calcular el campo deflujo de calor sensibleHs. Pero como el calor
se transfiere por conveccion a través del aire que se localiza por encima de la superficie del
agua, y €l vapor de agua se transfiere por conveccion en formasimilar, puede suponerse que €l
campo de flujo de calor del vapor H_=L_,m,, y el campo de flujo de calor sensible Hs son

proporcionales, en donde la constante de proporcionalidad se conoce como la relacion de
Bowen b,

p=ts= s (3.40)

He Lerrl/
La ecuacion de balance de energia ec. (3.18) con campo de flujo de calor de suelo G=0
puede escribirse como:

R, =Lm,(1+b) (3.41)

La relacion de Bowen se calcula utilizando simultdneamente las ecuaciones para

transporte de vapor y para calor, lo cua es similar ala unién de las ecuaciones de transporte

de vapor y de cantidad de movimiento que se utilizan en el desarrollo de la ecuacién de
Thornthwaite-Holzman. L as ecuaciones de transporte para vapor y calor son:

dq
=-r K v 342
mv a w dZ ( )
dT
H,=- ranKh— (3.43)
dz

donde C, es el calor especifico a presion constante y K esla difusividad de calor. Utilizando
mediciones deqy y T hechas en dos nivelesz; y z y suponiendo que la tasa de transporte es
constante entre estos dos niveles, la division de la ec. (3.42) por la ec. (3.43) presenta €l
siguiente resultado:

Hs - mvt CpKh p(Tz - Tl).

KW((qvl - qu)

Dividiendo la ec. (3.44) por Le y sustituyendo gy por la ec. (3.40) se encuentra la expresion
paralarelacion deBowen:

(3.44)

_ Cp Kh p(Tz - Tl)
0.622L.K,(p,, - p,)’

(3.45)
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®T,-T, 0
b=gg—2—11, (3.46)
P2~ Pug
donde gesla constante psicrométrica,
CK.p
p'th
= ° 3.47
J 0.622L K, (347)

Larelacion Kn/K,, entre ladifusividades del calor y del vapor, se toma comunmente igual ala
unidad, de modo que @0.67 mb/°C.

Usando larelacion de Bowen (ver ecs. (3.40) y (3.46)), y latasa de evaporacion dada por €
método aerodinamico, ec. (3.38), el flujo de calor Hs puede escribirse como,

H,=d.r.BT(z)- T(z)]. (3.48)

A efectos de vincular las diferentes temperaturas con las correspondientes variaciones de
presion de vapor, se define el gradiente térmico medio de la curva de presién de saturacion en
laforma,

D= ps(zo) - ps(zz) . (349)
T(%) - T(z)
De este modo, €l flujo de calorHsen laec. (3.48) puede escribirse como,
.= oL Blp.@)- p2)] (3:50

Con el objeto de expresar laecuacion en término dedeficits higrométricosen el aire, sumamos
y restamos (g D/(Ler wpv(22)). Luego, reordenando términos se obtiene,
=2 H.- LrBlp.@)- nE)] (351
donde hemos empleado laec. (3.38) y larelacion He=Ler wEa.
El balance de energiaparaG=0es (verec. (3.18)):

H,.=R, - H, (3.52)
de modo que reemplazando aqui la ec. (3.51) obtenemos:
D g
H. = + Lr B - : 3.53
= DrgR TDrgl vEIR(2)- R(2) (353)
Dividiendo por Ler v y empleando lasecs. (3.38) y (3.19), nos queda:
- H . D g, 9 g (3.54)
Lr, D+tg = D+g

Notese que los factores de ponderacion D/(Drg) y g/(Drg) suman launidad. Laec. (3.54)
es la ecuacion bésica del modelo de combinacion para el cdlculo de evaporacion, y fue
desarrollada inicialmente por Penman en 1948. El método de combinacion es el mas preciso
para € calculo de la evaporacion utilizando informacion meteoroldgica cuando toda la
informacion requerida se encuentra disponible y todas | as suposi ciones se satisfacen.

Las principales suposiciones del balance de energia son que prevalezca un flujo constante
de energia 'y que los cambios en el almacenamiento de calor con el tiempo en el cuerpo de
agua no sean significativos. Estas suposiciones limitan la aplicacion del método aintervalosde
tiempo diarios 0 mayores, y a situaciones gque no involucren grandes capacidades de
almacenamiento de calor, como las que posee un lago grande.
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Laprincipal suposicion del método aerodinamico esta asociada con laformadel coeficiente
de transferencia de vapor B en la ec. (3.39). Se han propuesto muchas formas empiricas de B,
gjustadas localmente con informacién de viento y otras observaci ones meteorol dgicas.

El método de combinacion es apropiado para aplicarse en areas pequefias con informacion
climatol 6gica detallada. Lainformacion requeridaincluye laradiacion neta, latemperatura del
aire, la humedad, la velocidad del viento y la presion del aire. Cuando parte de esta
informacion no esta disponible, deben utilizarse las ecuaciones de evaporacion mas simples
gue requieren menos variables. En e caso de la evaporacion sobre &reas grandes, las
consideraciones de balance de energia dominan la tasa de evaporacion. Para tales casos
Priestley y Taylor (1972) determinaron que el segundo término de la ecuacion de combinacion
(3.54) es aproximadamente el 30% del primero. Luego, laec.(3.54) puede reescribirse como la
ecuacion de evaporacion dePriestley-Taylor,

D
D+g
dognde a=1.3. Otros investigadores han confirmado |a validez de esta aproximacion variando
levemente el valor dea de unalocalidad a otra.

La informacion del tanque de evaporacion provee la mejor indicacion de evaporacion en
superficies de agua abiertas cercanas, cuando esta informacién esta disponible. Los valores
observados de evaporacion en tanque E, se multiplican por un factor de tanque k, (0£ky£1)
para convertirlos en valores equivalentes de evaporacion en agua abierta. Usualmente k0.7,
pero este factor varia de acuerdo con la estacion y lalocalizacion.

E=a

E (3.55)

r

Extrapolacién a partir de mediciones de tanques

La evaporacion diaria se calcula evaluando la diferencia entre los niveles del agua en el
tanque en dias sucesivos, teniendo en cuenta las precipitaciones durante el periodo
considerado. El volumen de evaporaciéon entre dos observaciones del nivel del agua en €
tanque se determinamediante laférmula:

E=PxDd (3.56)
donde P es la altura de las precipitaciones producidas durante € periodo entre las dos
medicionesy [ laalturade agua afiadida (+) o sustraida (-) del tanque.

El valor de evaporacion diaria obtenido del tanque debera gjustarse para tener en cuenta las
ganancias o pérdidas de calor a través de las paredes y e fondo. En estaciones y climas
himedos, |a temperatura del agua en el tanque es superior a la temperatura del aire, y €l
coeficiente del tanque puede ser 0.8 0 méas. En estaciones secas y zonas aridas, la temperatura
del agua en el tanque es menor gque la temperatura del aire, y el coeficiente puede ser 0.6 o
menos. Un coeficiente de0.7 se supone gque puede aplicarse cuando |as temperaturas del agua
y €l aire soniguales.

Métodos para estimar la evapotranspiracion en unacuenca

L a evapotranspiracion en una cuenca es considerada como la evaporacion procedente de la
superficie del agua, €l suelo, la nieve, €l hielo, la vegetacion y de otras superficies, mas la
transpiracion. No es posible medir la evapotranspiracion directamente de una regiéon de
dimensiones importantes en condiciones naturales. Por esta razdn, la estimacion de la
evapotranspiracion para periodos largos de tiempo se calcula utilizando el método del balance
hidrico y paravalores a corto plazo mediante la utilizacién de relaciones empiricas.
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Método del balance hidrico

Estos métodos estan basados en €l principio de conservacion de la masa aplicado a una
parte del ciclo hidrologico. Como la evaporacion es la incognita, deben conocerse los demés
términos de la ecuacion, lo cua no es fécil debido a desconocimiento de la mayoria de los
componentes del ciclo hidrolgico terrestre.

A nivel de cuenca, latasa de evapotranspiracion puede obtenerse a partir de la ecuacién de

balance
dSo
E=P- 8%)+_E/A, (3.57)
e dt
donde E y P son las |&minas evaporadas y precipitadas expresadas en mm por unidad de
tiempo, Q representa los caudales de escurrimiento superficial y subterraneo, S es el
almacenamiento de aguay A el &rea considerada.
Si el balance se realiza para un paso de tiempo anual, puede considerarse que no existen
variaciones en el amacenamiento (dSdt=0), por lo cual laexpresion anterior sereduciriaa
E=P-q, (3.58)
donde g=Q/A esvaor medido en laseccion aforada de cierre de la cuenca considerada.
Si el paso de tiempo considerado es menor que €l afo, €l término de almacenamiento no
podra despreciarse (dSdt10) y laformulacion serd

EzP-q-%, (3.59)
donde s es el amacenamiento por unidad de area. Para resolver esta ecuacion, se estima una
relacion lineal entre almacenamiento y evapotranspiracion,

E=E,~, (3.60)
SO
donde s es e amacenamiento especificado como humedad almacenada en las capas
superficiales del suelo y so un valor para e cua E = E, con E, la evapotranspiracion
potencial. Generalmente se aceptas, igual ala capacidad de campo del perfil del suelo.

Métodos basados en formulas empiricas

La estimacion de la evapotranspiracion potencial utilizando formulaciones empiricas
depende de la fuente de datos disponible y del gjuste del método a las condiciones locales. En
general, las formul aciones se clasifican en: basadas en temperaturas y basadas en radiacion.

Dentro de las primeras se encuentran las ecuaciones de Thornthwaite y de Hargreaves
como aquellas mas utilizadas. La Unica justificacion para utilizar estas formulas en el calculo
de la evapotranspiracion es el requerimiento minimo de datos y €l paso de tiempo minimo
recomendado es un mes.

Foérmula de Thornthwaite

L os célculos de Thornthwaite se basan en determinar la evapotranspiracion en funcion dela
latitud (representativa de la extension de horas-sol por dia) y latemperaturamedia. Larelacion
entre temperatura media mensual y el potencial de evapotranspiracion esta dada por larelacion

E, =16&01 2 (3.61)

e lg
donde En, es la evapotranspiracion mensual en mm, para un mes ficticio de 30 dias y una
insolacién tedricadurante 12 de las 24 horas del dia, T es la temperatura media mensual en °C
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para €l mes considerado, | es € indice calérico anual obtenido como la suma de indices
mensuales:

12
=81, i=89 (3.62)
1 €59
y el exponentea es unafuncion del indice cal6rico anual [
a=675x10"%13 - 771x107 712 +1792x10"°1 +0.49239 . (3.63)

De esta forma se obtiene la evapotranspiracion sin corregir. En coordenadas logaritmicas,
las curvas representativas de esta ecuacion son rectas correspondientes a lugares y climas
diferentes. Laexperiencia muestra que estas rectas concurren en el punto de coordenadas (135
mm, 26.5°C). Por dicharazén, laevapotranspiracion sin corregir paralos meses con valores de
temperaturas medias superiores a 26.5°C setoman de la siguiente tabla sin realizar el calculo
previo.

Temp 2. 27| 27| 28| 28| 29. 2. 30| 30| 3L 31| 32
Media 5 0 5 0 5 0 5 0 5 0 5 0

ETP sn| 13 13 14 14| 15 15 15 16 16 16 17 17
austar 50( 95| 37| 78] 17| 54|89 | 21|52 | 80| 07| 31

El valor de evapotranspiracion sin gjustar se corrige con un coeficiente de gjuste que tiene
en cuenta la duracion real del mesy el nimero maximo de horas de sol segun la latitud del
lugar,

K., =(N/12)(m/30)

N = 2arccos(- tgf tgd) (3.64)
d = 0.4093senE22. 3 - 1.4052
@365 ]

siendo m el nimero de dias del mes, N |a heliofania astronémica expresada en horas (horas =
rad/2p24), f lalatitud, dladeclinacion solar y J es el nimero juliano de dias. De esta maner,
la evapotranspiracion potencial mensual se calcula multiplicando el coeficiente de correccion
mensual hallado por laevapotranspiracion sin corregir

ETP, =k E,, (3.65)

Foérmula de Hargreaves
La ecuacion propuesta por Hargreaves mejora la estimacion de la evapotranspiracion
debido a que involucraindirectamente un término de radiacion solar (Sy)
E =0.0023S,/d; (T +17.8)
S, =15.392d, (w, senf send + cosf cosdsenw)
2P -0 (3.66)
8365 g
w, = arccos(- tgf tgd)
donde § es la radiacién global incidente al tope de la atmdésfera en la ubicacion geogréfica
dada expresada como altura de agua equivalente en mnvdia y calculada en funcion del angulo

d, =1+0.033co
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de hora solar w (en radianes), lalatitud f , ladeclinacion solard y la distancia relativa entre la
tierray el sol, T eslatemperatura mediaen °C,y d; es la diferencia entre la temperatura
mensual maximamediay latemperatura mensual minimamedia.

Foérmula de Turc

La ecuacion de Priestley-Taylor (3.55) es utilizada como aproximacion para el calculo de
evapotranspiracion considerando

D
brg (R,-G) (3.67)

donde el coeficiente b varia entre valores de 1.26 para zonas himedas (humedad relativa >
60%) y 1.74 para zonas aridas (humedad relativa < 60%). L os datos necesarios paracalcular la
evapotranspiracion son abedo, heliofania efectiva mensual, humedad relativa, presion
atmosféricay velocidad del viento.

Frente a la dificultad de contar con la informacién requerida por la formulacion de
Priestley-Taylor, Turc propone una relacion empirica en términos de temperatura'y radiacion
delaforma

E=Db

50-H, 9 (3.68)

T
E=031— (S +2.09)&+
T+15( " );5

en mmvdia, paraH,<50% y
E= O.I:’»lL(Sn +2.09) (3.69)
T +15

en mmvdia, para Hr>50%, donde T es la temperatura promedio de °C, S, es laradiacién solar
neta expresada en mm/dia y H; eslahumedad relativa.

Evapotranspiracion Real

La cantidad de agua que realmente vuelve ala atmésfera por evaporacién y transpiracion se
conoce con el nombre de evapotranspiracion real . Esta es la suma de las cantidades de vapor
de agua evaporadas por €l suelo y transpiradas por las plantas durante un periodo determinado,
baj o |as condi ciones meteorol dgicas y de humedad de suelo existentes.

El principal factor que determinala evapotranspiracion real eslahumedad del suelo, el cual
puede retener agua conforme con la capacidad de retencion especifica de cadatipo de terreno.
Lahumedad del suelo es generalmente alimentada por lainfiltracion, y constituye una reserva
de agua a ser consumida por laevaporacion del sueloy las plantas.

Balance Hidrico

Partiendo del conocimiento de las precipitaciones medias mensuales y de la
evapotranspiracion mensual estimada, podemos estudiar €l balance del agua en el suelo alo
largo del afo. Conocer el balance de humedad en el suelo es importante para evaluar la
disponibilidad de agua para los cultivos, estudios hidroldgicos, de conservacion de suelos, de
drenaje, de recuperacion de suelos salinos, de repoblacién forestal, o el establecimiento del
régimen de humedad de |os suel os o de criterios de diferenciacion climética
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Existen varios modelos para estimar €l balance de agua en el suelo; aqui seguiremos €l
método directo propuesto por Thornthwaite y Matter, segun el cual se va perdiendo agua para
poder generar |a evapotranspiracion potencial hasta agotar lareserva.

El balance hidrico consiste en definir mes ames|os siguientes parametros (en mm):

P: Precipitacién mediamensual
ET: Evapotranspiracion potencial mensual media
P-ET: DiferenciaentrelaPy laET
A: Almacenamiento
DA:: Variacion del almacenamiento
ETR: Evapotranspiracion real
D: Déicit
- Ex: Exceso

ET: Eslaevapotranspiracion potencial mensual yacalculada.

P-ET: Esel balance mensual de entradasy salidas de agua del suelo. Ladiferenciaclasifica
los meses en secos (P-ET<0) y en himedos (P-ET>0) segln las entradas superen o no a las
salidas.

A: Cuando en un mes se produzcan mas entradas que salidas, (P>ET) el agua sobrante se
almacenara en el suelo; por el contrario, cuando las salidas sean mayores que las entradas la
reserva del suelosereducira

Sin embargo, la capacidad del suelo no es ilimitada y cuando se alcance la capacidad de
retencion del suelo, el agua afadida en "exceso" escurrird superficialmente o en profundidad.
Por lo tanto debemos exponer el concepto de reserva maxima o cantidad de agua por unidad
de superficie (mm) que el suelo es capaz de almacenar en su perfil.

Se toma el valor de 100 mm (100 litros/metro cuadrado) como referencia climatica, asi €
balance hidrico es Util para comparaciones entre distintas zonas (independientemente de suelo
y vegetacion).

Pasando a célculo del balance hidrico, el amacenamiento del mes i (en funcion del
almacenamiento del mes anteriori-1) ser&

1A +(R-ET) . 0<A, +(R-ET)<A,
A=l A, 0<A,+(R-ET)>A, (3.70)
i 0 A, +(R- ET)<0

Los valores de almacenamiento se irdn acumulando mes a mes en el periodo humedo,
segun los incrementos P-ET > 0, y disminuiran al llegar el periodo seco, decreciendo mes a
mes segun los valores mensuales P-ET < 0. Como hemos visto, el almacenamiento nunca
tendra un valor mayor que lareservamaxima, ni un valor negativo.

DA: Esladiferenciaentre el amacenamiento del mesy ladel mes anterior: DAI=A-A.1.

ETR: Es el volumen de agua que realmente se evapotranspira en el mes dependiendo del
agua disponible para evaporar. Puede tomar e mismo valor que la ET potencial o no (por
tanto, laET; essiempre mayor o igual alaETR). El agua disponible para evaporar serla que
cae como precipitacion en el mes considerado y la que mantenemos en el suelo.

En el periodo himedo, al cubrir la precipitacion la demanda potencial, laET real esigual a
la potencial; esdecir, ETR; = ET,.

En el periodo seco, € agua que se evapora serd el agua precipitada menos la que extraemos
del suelo 6 variacion de almacenamiento (la reserva que nos queda menos la que teniamos el
mes anterior); esdecir, ETR = Pi - DA.
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D: Es & volumen de agua que falta para cubrir las necesidades potenciales de agua (para
evaporar y transpirar). Porlo tanto, lafaltade aguaes. D; = ET;, — ETR.

Ex:. Es € agua que excede de la reserva maximay que se habra perdido por escorrentia superficial
o profunda. Por tanto:

{P-ET,-DA ,P-ET, >0
i (3.71)
0 ,P-ET £0

Como es 16gico sblo puede haber exceso si la precipitacion ha compensado previamente la
ET en los meses humedos.

Ex =

—_——
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