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PREFACIO

El Decenio Hidroldgico Internacional (DHI), 1.965- -
-1.974, fue promovido en la 13% Sesién de la Conferencia Ge
neral de la UNESCO, con el fin de impulsar la cooperacidn -
internacional en los trabajos, investigaciones y formacidn
de t&cnicos y especialistas en el campo de la hidrologia —--
cientifica. Su fin principal fue ayudar a todos los paises ,
en el estudio de sus recursos hidrdulicos y en la utiliza--
cidon mds racional de los mismos, ya que la demanda de agua
aumenta constantemente en funcidén del desarrollo de la po--—
blacién, industria y agricultura. En 1.973, de los 131 Esta
dos Miembros, 108 han nombrado Comités Nacionales encarga--
dos de desarrollar las actividades nacionales y contribuir
a la cooperacidn regional e internacional dentro del progra
ma del Decenio. El desarrollo del programa estid supervisado
por un Consejo de Coordinacidn compuesto por 30 Estados - -
Miembros que son seleccionados en la Conferencia General de
la UNESCO, la cual estudia las propuestas para el desarro--
1llo de los programas y recomienda los proyectos de interés

a todos o a una gran parte de los paises, ayudando en el de



sarrollo de proyectos nacionales o regionales y coordinando

la cooperacidén internacional.

La promocidn y colaboracidn en el desarrollo de las
técnicas hidroldgicas de investigacidn en lo que se refiere
a la difusidén de datos hidroldgicos y planeamiento de insta
laciones hidrol8gicas, fue uno de los fines fundamentales -
del DHI, cuyo programa incluyd todos los aspectos sobre es-
tudios e investigaciones hidrolégicas. Estas investigacio-—-
nes hidroldgicas se fomentan a escala nacional, regional e
internacional para impulsar y mejorar la utilizacidén de los
recursos naturales a nivel local y mundial. El programa del
DHI impulsa y ayuda a los paises muy desarrollados en la in
vestigacidon hidrolSgica e intercambiar informacidn cientifi
ca y a los paises en vias de desarrollo a beneficiarse de -
este intercambio de informacidn en la elaboracidn de proyec
tos de investigacidn, proporciondndoles los medios para uti
lizar lag técnicas mds modernas en el planeamiento de insta

laciones hidroldgicas.

Como parte fundamental de la contribucidén de UNESCO
al cumplimiento de los objetivos del DHI, la Conferencia Ge
neral autorizd al Director General a recopilar, intercam- -
biar y distribuir informacidén referente a las investigacio-
nes sobre hidrologia cientifica, asi como a facilitar los -
contactos entre especialistas e investigadores en estas ma-
terias. Con este fin, UNESCO ha comenzado la publicacidn de
dos colecciones: "Estudios e informes sobre hidrologia" y -

"Documentos t&cnicos sobre hidrologia".

La coleccidn "Estudios e informes sobre hidrologia'
se refiere por una parte a la recopilacidén de los datos y -

resultados mds importantes de los estudios hidrolégicos rea



lizados dentro del marco del Decenio y, por otra, a la pu-—-
blicacidn de informacidn sobre nuevas técnicas de investiga
cién, estando incluidos también en esta coleccidn los infor
mes presentados en los simposios. Por tanto, esta coleccidn
comprenderd la recopilacidn de datos, informes de investiga
cidén de técnicas hidrolégicas y nuevos métodos y directri--
ces para las futuras investigaciones cientificas. Esperamos
que esta publicacidn proporcionarid material, tanto de inte-
rés prictico como tedrico, a los hidrSlogos y Gobiernos que
participaron en el DHI, y responderd a las necesidades de -
los técnicos y cientificos relacionados con el problema del

agua en todos los paises.
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1. INTRODUCCION

1.1. Objetivos e importancia de los estudios del balance -
hidrico

Las t&cnicas del balance hidrico, uno de los principa-
les objetivos en hidrologia, son un medio para solucionar im

portantes problemas hidroldgicos tedricos y practicos.

A partir de un estudio del balance hidrico es posible
hacer una evaluacidn cuantitativa de los recursos de agua y
sus modificaciones por influencia de las actividades del hom

bre.

El conocimiento de la estructura del balance hidrico -
de lagos, cuencas superficiales y cuencas subterrineas, es -
fundamental para conseguir un uso mis racional de los recur-~
sos de agua en el espacio y en el tiempo, asi como para mejo
rar el control y redistribucidn de los mismos; por ejemplo:
trasvases de cuencas, control de mdximas crecidas, etc. El -~
balance hidrico ayuda en la prediccidén de las consecuencias
debidas a cambios artificiales en el régimen de rios, lagos
y cuencas subterraneas. La informacidn que proporciona el ba

lance hidrico de las cuencas de rios y lagos para cortos pe-
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riodos de tiempo (estaciones, meses, semanas y dias) se uti-
liza para explotacidn de embalses y para predicciones hidro-

1ldgicas.

El conocimiento del balance hidrico es también muy im-
portante para el estudio del :ciclo hidroldgico. Con los da—-
tos del balance hidrico es posible comparar recursos especi-
ficos de agua en un sistema, en diferentes periodos de tiem-
po, y establecer el grado de su influencia en las variacio—-

nes del régimen natural.

Después del anadlisis inicial, utilizado para estimar -
los componentes del balance hidrico y su ajuste en la ecua-—-
cidén, es posible detectar deficiencias en la distribucién de
estaciones de observacidén y descubrir errores sistemiticos =

de medicién.

Finalmente, el conocimiento del balance hidrico permi-
te una evaluacidn indirecta de cualquier componente descono-
cido dentro de &l, por diferencia entre los componentes cono
cidos; por ejemplo, la evaporacidn a largo plazo, en una - -
cuenca de un rio, puede calcularse por diferencia entre la -

precipitacidn y el caudal.

1.2. Propdsito y objeto de esta publicacién

Esta publicacifn intenta ser un manual internacional -
para el cdlculo de balance hidricos de cuencas, zonas rega-—-

bles'y masas de agua superficiales y subterraneas.

Se espera que sea de gran utilidad en los paises en --
vias de desarrollo y en aquéllas regiones en donde la falta
de datos, u otras circunstancias, han impedido el cilculo de

los balances hidricos. Se supone que el lector posee la for-

13



macidn bdsica correspondiente a un cientifico o a un ingenie
YO y que conoce los té&rminos hidroldgicos y su metodologia -

de calculo.

El objetivo fundamental es establecer, en la medida de
lo posible, principios definidos y métodos, que puedan ser -
empleados en diferentes paises, para el cdlculo del balance

hidrico y de sus componentes.

Tal unificacién de métodos es esencial para el cdlculo
de los balances hidricos en las cuencas de rios internaciona
les y de exfensas regiones ecoldgicas que abarcan el territo
rio de varios paises diferentes. Los métodos descritos en es
ta publicacidn no comprenden todas las posibles variaciones
ecoldgicas y de las caracteristicas naturales del medio am--
biente y, por lo tanto, en algiin caso, serd precisa la reali

zacidén de tests y estudios experimentales.

Los simbolos de determinados pardmetros, utilizados --
Unicamente en una seccién de esta publicacidn, se relacionan
separadamente de aquellos que se usan frecuentemente en el -

texto.

Muchos simbolos estdn afectados con subindices, para -
indicar un significado mas particular. Los modificadores que
son utilizados frecuentemente se especifican en la relacidn.
Subindices numéricos y primas (') tienen significados dife--

rentes, definidos con su valor relativo en el texto.

Esta publicacidn describe los métodos de cdlculo para

periodos largos o cortos y medios, incluyendo:

. Los componentes principales del balance hidrico: pre
cipitacidn, caudal, evaporacién y almacenamiento de

agua en diversas formas.
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. E1 balance hidrico en zonas: cuencas de rios, paises,

regiones fisicas y continentes.

. E1 balance hidrico en grandes masas de agua, como la
gos y embalses, aguas subterr@neas, glaciares y ca=--

pas de hielo, mares interiores y la atmdsfera.

. El balance hidrico en zonas o cuencas con caracteris
ticas hidroldégicas especiales, por ejemplo, porcenta
jes importantes de superficie de bosques o vegeta- -
cidén, zonas de regadio, etc, que afectan sustancial-

mente al balance hidrico.

1.3. Terminologia

Esta publicacién emplea la terminologia usual en la -~
prdctica hidrol8gica internacional (Chevotarev, 1.970; UNES-
CO-OMM, 1.969; Gidrometeoizdat, 1.970; Toebes y Ouryvaev, —-
1.970).

1.4. Simbolos

Los simbolos usados se han seleccionado cuidadosamente
para formar un conjunto consistente y claro, que coincida lo
maAs posible con otras publicaciones hidroldgicas (UNESCO - -

1.971) y con los standards internacionales (IVPAP 1.965).

Las unidades dadas son las recomendadas y estdn de - -
acuerdo con los valores de las constantes citadas. Como re--
sultado de esto, la presentacidén de ecuaciones empiricas po-
dri diferir, en apariencia, de la formulacidn original del -

autor.
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MODIFICADORES GENERALES

Tipo Simbolo Significado
Preindice A Incremento o variacidn durante -
un intervalo de tiempo, del ba--
lance hidrico: positivo = aumen-
to; negativo = disminucidn
Subindices an Andlogo
ch Canales de rios y arroyos
gl Glaciares, hielo
1 Entrada de la masa de agua estu-
diada
Lagos y embalses
0 Salida de la masa de agua estu--—
diada
obs Observado
S Superficial
Sn Nieve
St Intercambio entre un mar inte- -
rior y el océano
u Bajo el suelo subterraneo
Superindices - Valor medio

16




SIMBOLOS GENERALES

Simbolo Significado Unidades
a Parte de una superficie Km?
A Superficie (de una cuenca) Km?
Cs Coeficiente de asimetria -
Cv Coeficiente de desviacifn tipica adi-—-

mensional (ver apartado 4) C. de varia-

cidn -
E Evaporacidn (incluyendo transpiracidn) mm
g Aceleracién debida a la gravedad m/s?
G Almacenamiento de agua subterranea mm
I Caudal de riego mm
M Humedad en el suelo y zona no saturada mm
n N°® de términos de una serie -
P Precipitacidn real recibida en la su——

perficie del suelo mm
Q Caudal total mm

Desviacidn tipica o estandard del com-

ponente del balance hidrico mm
S Coeficiente de almacenamiento, expresa

do como profundidad media mm

Periodo del balance hidrico varias
Tr Tiempo convencional de estudio varias

Almacenamiento de agua, expresado como

un volumen m?
W Almacenamiento de agua en la atmdsfera mm
Y Término residual o error de cierre de

la ecuacidn del balance hidrico mm
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2. LA ECUACION DEL BALANCE HIDRICO

2.1. TForma general de la ecuacidn del balance hidrico

El estudio del balance hidrico en hidrologia se basa -
en la aplicacién del principio de conservacidon de masas, tam
bién conocido por nosotros como ecuacidn de la continuidad.
Esta establece que, para cualquier volumen arbitrario y duran
te cualquier periodo de tiempo, la diferencia entre las en--
tradas y salidas estard condicionada por la variacidn del vo

lumen de agua almacenada.

En general, la t&cnica del balance hidrico implica me-
diciones de ambos aspectos, almacenamientosy flujos del agua;
sin embargo, algunas mediciones se eliminan en funcidn del -
volumen y periodo de tiempo utilizados para el calculo del -
balance (UNESCO, 1.971).

La ecuacién del balance hidrico, para cualquier zona o
cuenca natural (tal como la cuenca de un rio) o cualquier ma
sa de agua, indica los valores relativos de entrada y salida
de flujo y la variacién del volumen de agua almacenada en la

zona o masa de agua. En general, las entradas en la ecuacidn

18



del balance hidrico comprenden la precipitacién (P), en for-
ma de lluvia o nieve, realmente recibida en la superficie del
suelo, y las aguas superficiales y subterr@neas recibidas den
tro de la cuenca o masa de agua desde fuera (QSI y QuI)' Las
salidas en la ecuacidén incluyen la evaporacidn desde la'super
ficie de la masa de agua (E) y la salida de corrientes de —-
agua superficial y subterr@nea desde la cuenca o masa de agua
considerada (QsO y Quo). Cuando las entradas superan a las -
salidas el volumen de agua almacenada (AS) aumenta y cuando

ocurre lo contrario disminuye. Todos los componentes del ba-
lance hidrico est@n sujetos a errores de medida o estimacidn,
y la ecuacidn del balance deber3d incluir, por tanto, un tér-

mino residual o de diferencia (V).

Por tanto, el balance hidrico para cualquier masa de -
- - - -
agua y cualquier intervalo de tiempo, en su forma mds gene--

ral, vendrd representado por la siguiente ecuacidn:

P+Q +Q  -E-Q -0Q,-48-Vv=0 ¢}

2.2. Otras formas de la ecuacibén del balance hidrico

Para su aplicacién a ciertos cdlculos, la ecuacidn del
balance hidrico (1) podrd simplificarse o hacerse mids comple
ja, dependiendo de los datos disponibles, del objeto del cil
culo, del tipo de masa de agua (cuenca de un rio, lago o em-
balse, etc.), de las dimensiones de la masa de agua, de sus
caracteristicas hidrograficas e hidroldgicas, de la duracidn
del Balance,,y de la fase del régimen hidroldgico (crecida,

baja crecida) para el cual se calcula el balance hidrico.

En grandes cuencas de rios, QuI y Quo son pequefios com

parados con otros términos y, por lo tanto, se desprecian; -
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asi, por ejemplo, el intercambio de aguas subterridneas con —-

cuencas vecinas se supone igual a cero.

En una cuenca de un rio con una divisoria de cuencas --
bien definida, las aportaciones superficiales son practicamen
te despreciables (suponiendo que no haya trasvases artificia-
les desde otras cuencas) y, por lo tanto, QsI no figura en la
ecuacidn del balance para una cuenca de un rio. Por esto, la
ecuacidn del balance para una cuenca de un fio queda como si-

gue:
P-E-Q-A5-v=0 (2)
donde Q representa la descarga del rio desde la cuenca.

Por otro lado, dependiendo del problema especifico, los
términos de la ecuacidn (1) pueden simplificarse. Por ejemplo
en la determinacién de los balances hidricos para cortos in--
tervalos de tiempo, el incremento o variacién del volumen to-
tal de agua almacenada (AS) en una cuenca pequefia de un rio -
comprenderd la variacidén de la humedad almacenada en el suelo
(AM), en los acuiferos (AG), en los lagos y embalses (ASL), -
en los canales derivados del rio (ASch), en los glaciares - -
(Asgl) vy en la cubierta o manto de nieve (Assn). En este caso,

la ecuacidn del balance hidrico tiene por expresifn:
P+QSI+QuI-E-QSO—QuO-AM-AG—AsL—Asch-Asgl—Assn- v=0 (3)

donde QSI representa la derivacidén neta o entrada de agua su-

perficial procedente de otras cuencas.
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2.3. Caracteristicas especiales de la ecuacidén del balance -
hidrico para intervalos de tiempo diferentes

El balance hidrico se puede calcular para cualquier in-
tervalo de tiempo, pero deberd hacerse una distincidn entre -
balances medios y balances para perfodos determinados (tales
como un afio, una estacidn, un mes o un niimero de dfas), llama
dos algunas veces corrientes, comunes o balances operaciona--

les.

Los balances hidricos para valores medios se calculan -
para un ciclo anual (afio calendario o afio hidroldgico), aun--

que también pueden hacerse para cualquier estacifn o mes.

La determinacién del balance hidrico para un afio medio
es el caso mi3s simple, ya que se puede despreciar la varia—--
cidn del volumen de agua almacenada en la cuenca (AS), que es
dificil de medir y calcular. Para un largo periodo los incre-
mentos del agua almacenada, positivos y negativos, a escala -
anual, tienden a equilibrarse y su valor neto al final puede

considerarse igual a cero.

La situacidn contraria ocurre cuando se calculan los ba
lances hidricos para periodos cortos, para los cuales AS # 0.
Cuanto mds corto es el intervalo de tiempo, mds precisos debe
ran ser la medida y determinacidn de los componentes del ba--
lance hidrico y mis subdivididos estardn los valores de AS y
de otros elementos. Esto da como resultado una ecuacidn del -

balance compleja, que es dificil de ajustar aceptablemente.

El término AS deberd, también, tenerse en cuenta en la

determinacidn de balances medios por estaciones o meses.
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2.4, Caracteristicas especiales de la ecuacidn del balance -
hidrico para masas de agua de diferentes dimensiones

El balance hidrico puede calcularse para masas de agua
de cualquier tamafio, pero la complejidad del c@lculo depende

fundamentalmente de la extensidn del Adrea estudiada.

Una cuenca de un rio es la {inica zona natural para la -
cual las determinaciones a gran escala del balance hidrico --
pueden simplificarse, ya que la exactitud del c3lculo aumen-
ta al hacerlo la superficie de la cuenca. Cuanto mds pequefia
sea la superficie de la cuenca, mds complicado es su balance,
ya que es mas dificil estimar componentes secundarios, tales
como intercambio de aguas subterr@neas con cuencas adyacentes,
almacenamiento de agua, en lagos, embalses, pantanos o marismas
y glaciares y la din8mica del balance hidrico .de bosques y zo
nas regables., El efecto de estos factores decrece gradualmen-
te al aumentar el drea de la cuenca y puede llegar a despre--

ciarse.

La complejidad para determinar el balance hidrico de la
gos, embalses, marismas o zonas pantanosas, cuencas de aguas
subterradneas y cuencas de glaciares de montafia, aumenta con -~
el drea, debido a la dificultad de realizar mediciones preci-
sas y exactas y calcular los numerosos e importantes componen
tes del balance hidrico en grandes masas de agua, tales como
flujo lateral y variaciones del volumen de agua almacenada en
grandes lagos y embalses, precipitacidn sobre la superficie -

del agua, etc.
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2.5, Cierre de la ecuacidn del balance hidrico

Cuando sea posible, para cerrar la ecuacifn del balan-
ce hidrico es esencial medir o calcular todos los elementos
del balance, usando métodos independientes. Las medidas y de
terminaciones de los elementos del balance hidrico siempre -
tienen errores, debido a las limitaciones tecnoldgicas. La -
ecuacidén del balance hidrico, por lo tanto, generalmente no
establece un balance exacto, aunque todos sus componentes se
midan y calculen por métodos independientes. La inexactitud
viene representada en la ecuacifn por un té&rmino residual, v,
que incluye los errores en la determinacién de los componen-
tes considerados y los valores de los componentes que no se
han tenido en cuenta en la ecuacidén utilizada. Un bajo valdr
de (V) indica un ajuste aceptable de la mayoria de los compo

nentes del balance,

Si resulta imposible obtener el valor de un componente
por medida directa o c8lculo, se podrd evaluar como un térmi
no residual en la ecuacidn del balance. En este caso, el tér
mino incluye la diferencia del balance y, por lo tantb, con-
tiene un error desconocido, que podrd ser ain m3s grande que
el valor del componente. Lo mismo sucede cuando los valores
medidos de un componente se utilizan para estimar los valo—-
res de otro componente, por medio de férmulas empiricas o se
miempiricas. El valor asi estimado incluird los errores debi
dos a las imperfecciones de la fdrmula y los de medida, sien

do el error total nuevamente desconocido.

23


Hp
Highlight


2.6. Unidades para los componentes de las ecuaciones del ba-
lance hidrico

Los componentes de la ecuacidén del balance hidrico se
pueden expresar como una altura media de agua sobre la cuen-
ca (mm), como un volumen de agua (m®), o en forma de caudal
(m®s™!). La Gltima forma es @itil para balances de utilizacién
de agua, pero en ocasiones se estima de balances estableci--

dos para intervalos de tiempo especificos.

Como el establecimiento de la ecuacidn del balance hi-
drico comienza generalmente con el cdlculo de la precipita-—-
cién media sobre la cuenca, los otros componentes también se
expresan como altura de agua. En las unidades recomendadas,
las transformaciones entre altura y volumen 8on simples, por

ejemplo:
V=1.000 AS (%)

donde S es un volumen expresado como altura media (mm), V -
es el mismo volumen expresado en (m’), y A es la superficie

de la cuenca (Km?).
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3. METODOS DE CALCULO DE LOS PRINCIPALES COMPONENTES DEL BA
LANCE HIDRICO

3.1. Datos basicos

Los datos de precipitacién y caudal son basicos para -
el cilculo de los componentes del balance hidrico de las - -
cuencas fluviales para periodos largos. Estos datos suelen =~
publicarse en memorias anuales, tanto hidroldgicas como me-—

teorolSgicas, boletines, etc.

Para calcular el balance hidrico anual, estacional o -~
mensual, es necesario tener datos sobre las variaciones del vo
lumen de agua almacenada en la cuenca. Estas se obtienen por
mediciones de la nieve, observaciones de la humedad del suelo,

fluctuaciones del nivel del agua en los lagos yen los pozos.

Para calcular el balance hidrico de pequenias zonas con
caracteristicas especiales (cuencas de glaciares de montafia,
grandes zonas boscosas, tierras bajo riego, etc), es necesa-
rio, en la mayoria de los casos, organizar un programa espe-
cial de observaciones, por ejemplo, observaciones de deshie-
lo de glaciares (o deglaciacidn), intercepcidn de la precipi

tacidn, humedad del suelo, etc.
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Para calcular la evaporacidn son necesarios datos de -
evaporacidn en tanque y datos meteoroldgicos sobre temperatu

ra, humedad, viento, nubosidad y radiacidn.

3.1.1. Mapas y atlas

Cuando no existen o hay muy pocos datos sobre precipi-
tacidén, caudal o evaporacidén en una cuenca de un rio, pueden
ser {itiles mapas regionales y atlas de valores medios de es-
tos elementos (Nordenson, 1.968; GUGK y Academia de Ciencias
de la URSS, 1.964; 0.M.M., 1.970; Rainbird, 1.967; Sokolov,
1.961; Sokolov, 1.968). Con la ayuda de estos mapas de isoll
neas es posible determinar, planimetrando, los valores me- -

dios de precipitacidén, escorrentia y evaporacidn.

Los principales métodos para preparar estos mapas se -
describen en los apartados 3.2.3.1., 3.3.4. y 3.4.4.; a este
respecto, . conviene hacer notar que, para el cdlculo del ba--
lance hidrico, los mapas de precipitacidén anual, evaporacidn
y escorrentia deben ajustarse a la ecuacidn simplificada del
balance hidrico (GUGK y Academia de Ciencias de la URSS, - -
1.964):

P-E-Q=0 (5)

La utilizacidn de los tres mapas se realiza mediante -
una evaluacidén de la exactitud de cada uno. Generalmente, el
mapa de escorrentfa es el mids exacto (con la excepcidn de zo
nas dridas con arroyos o torrentes efimeros, que proporcio--
nan grandes caudales durante un intervalo corto de tiempo y -
después se secan), debido a que las estaciones de aforomiden
automiticamente el caudal de la cuenca. Por esta razdn, los -

mapas de escorrentia son, generalmente, los de mayor garantia
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y después los de precipitacifn y evaporacién (Nordenson, —-
1.968).

3.2. Precipitacidn

3.2.1. Generalidades

La precipitacidn es, normalmente, la Gnica fuente de -
humedad que tiene el suelo y por eso conviene que su medida
y cilculo se hagan con gran precisidn, pues de ello depende,
en gran manera, la exactitud de todos los cdlculos del balan

ce hidrico.

La cantidad media de precipitacidn en una cuenca flu--
' vial, o en cualquier otra zona, se obtiene a partir de los da
tos de pluvidmetros, pluvibgrafos o totalizadores instalados
¢n la zona en estudio. En el caso de insuficientes aparatos,
se pueden usar también los datos de precipitacidén de zonas -
proximas y de recubrimiento, a fin de obtener un valor mis -
exacto de la precipitacién. Cuanto mds corto sea el periodo
de cdlculo del balance hidrico, mis densa debe ser la red de
medida de 1la precipitacidn. El equipo de medida debe cum—--
plir las'normas internacionales y especialmente las de la -~
O0.M.M.

Para calcular balances hidricos medios son necesarias
series extensas de precipitacidn (alrededor de 25 - 50 afios).
Para estimar los datos que faltan es aconsejable establecer
relaciones grificas de datos observados en estaciones veci--
nas o usar el método de correlacidn (Nordenson, 1.968; Rain-
bird, 1.967; Rodda, 1.972; Hershfield, 1.965; Hershfield, -
1.968; Kagan, 1.972a; Green, 1.970a, 1.970b).
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El c3lculo de la precipitacidn media en una zona o su-
perficie de agua presenta dos problemas: 1) la determinacidn
de la precipitacidn en un punto; 2) la determinacidn de la -
precipitacidn media, en altura, sobre la zona en estudio, =

usando puntos de observacidn.

3.2.2. Medida y correccidn de la precipitacidn media

Sabido es que los aparatos para medir la precipitacién,
corrientemente usados en la red de estaciones meteoroldgicas,
no miden toda la precipitacién, debido, principalmente, a los
efectos del viento. El error es mias grande cuando la precipi-
tacidn es en forma de nieve y puede llegar al 100% si los --

vientos son fuertes.

Ademds, cierta cantidad de precipitacidn, retenida en
el aparato, se pierde por evaporacidn durante el tiempo trans
currido entre el comienzo de la precipitacidén y la medicidn,
y por humedecimiento del aparato colector en cada nueva cai-
da, especialmente en el caso de lloviznas. Si las lloviznas
son frecuentes, la pérdida total, debida a esta causa, puede

ser considerable.

Por lo tanto, en el cdlculo del balance Hidrico, la de
terminacidén del valor medio de la precipitacién en cuencas o
superficies de agua debe hacerse con datos corregidos para -
compensar los errores sistemidticos de los aparatos de medida
(Bochkov, 1.965; Bochkov, 1.970; G.G.I., 1.966; G.G.I., 1967;
Struzer et al., 1.965; Struzer et al., 1.968). En una de las
{iltimas publicaciones de la 0.M.M. (0.M.M., 1.970b), las co-
rrecciones por efecto del viento son estimadas en un 10-15%

para la lluvia y en un 40-60% para la nieve. Estas correccio
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nes se comprobaron en la URSS para aparatos de medida de 200
cmz, colocados 2 m por encima de la superficie del suelo. De
acuerdo con Nordenson (1.968), en el caso de chubascos tropi
cales, los errores de medicidn no exceden, generalmente, del
5%. Investigaciones experimentales, llevadas a cabo en la ~-
URSS (Gidrometeoizdat, 1.97la), muestran que las pérdidas por
humedecimiento del aparato colector son de cerca de 0,2 mm -
por cada medicidn de lluvia y de 0,1 mm para nieve, mientras
que las pé@rdidas por evaporacifn dan un valor del orden del

6% de la precipitacidn total, durante el verano (dependiendo

del tipo de aparato colector y de la temperatura del aire).

Las correcciones para reducir los errores en la lluvia
medida y ajustar mds los valores reales se determinan por --
comparacidon de los datos con medidas de precipitacidén standa
rizadas y obtenidas a nivel del suelo, instalados en lugares
protegidos del viento, y disefiados para minimizar los erro=-

res debidos a salpicadura de agua dentro o fuera del aparato.

Las correcciones para la nieve se determinan también,
por mediciones paralelas, con los aparatos de medida de la -
precipitacién, instalados ambos en lugares abiertos y prote-
gidos (por ejemplo, en un bosque con &rboles de hojas cadu--
cas o en un terreno de desmonte del bosque), o por compara--
cidn de los datos de precipitacidn con los producidos por --

deshielo,

3.2.3. Calculo de la precipitacidn media sobre una zona

Los valores medios de precipitacidn, para cuencas de -
rios y regiones administrativas (provincias) con una distri-

bucidn relativamente uniforme de la red de estaciones y pe--
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quefias variaciones de precipitacidn sobre la zona, se calcu-
lan como media aritmética de los datos evaluables de todas -

las estaciones, es decir:

n
P=~- I P, (6)
n i=
donde P es la precipitacidén media para una cuenca o regién -
dadas, Pi es la precipitacién media para el mismo periodo en
la estacidn i y n es el nimero de estaciones usadas para cal

cular la media.

Cuando la red de estaciones no estd uniformemente dis-
tribuida sobre la zona, la precipitacifn se calcula con los
datos de estaciones meteoroldgicas a las que se asigna un pe

so medio, es decir:

—

a N

i
1
>
||‘ ™M B
et
o~ ]
M.
e

donde a; es el 8rea, de la cual la estacidn de precipitacidn
i se espera sea la representativa, A = I a; es el area de 1la
cuenca o regién. El drea a;, asignada a cada estacidn, se de
termina, normalmente, por el método de Thiessen (Rainbird, =~
1.967; Mc Guinness, 1.963).

3.2.3.1. Mapas de isoyetas

Otro método para determinar la precipitacidén sobre una
zona es el trazado de mapas de isoyetas. A partir de los va-
lores corregidos de la precipitacién de cada estacidn se di-
bujan las isoyetas, teniendo en cuenta la orografia, la di-~
reccidn de vientos y orientacidén de vertientes y el gradien~-

te pluviométrico en regiones montafiosas (Nordenson, 1.968; -
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0.M.M., 1.970b; Heras, 1.972 Espafia). Los intervalos entre -
isoyetas no deben ser menores que el error medio de interpo-

lacidn.

Como la desviacidn tipica o standard aumenta con la --
precipitacidn, en zonas de fuerte relieve la separacidn en--

tre isoyetas aumenta con la altitud en razén geométrica.

La 0.M.M. (1.970b) recomienda, en general, que los ma-
pas de precipitacifn media anual, a escala de 1:5.000.000, -
tengan isolineas a 100:200, ... 800; 1.000, ... 1.600; - - -
2,000, ... 3;200; 4,000 mm, con intervalos de 100 mm hasta -
1.000, de 200 mm hasta 2.000 y de 400 mm hasta 4.000.

3.2.4. Caracteristicas especiales

Las medidas de precipitacidn sobre superficies de agua
y grandes areas de bosques, tienen caracteristicas especia-——

les y requieren, por lo tanto, una explicacidn adiciomal.

Cuando se calcula la precipitacidén que cae sobre la su
perficie de lagos y embalses conviene tener en cuenta que, -
debido a la disminucidn de las corrientes de aire ascendente
sobre la superficie del agua, que ayudan a la formacién de -
precipitaciones locales convectivas, la cantidad de precipi-
tacidn que cae sobre la superficie del agua, sobre las islas
llanas y las playas, es menor que la que cae sobre el inte--
rior y zona litoral. Por ejemplo, sobre islas llanas, sin re
lieve-notable, y en grandes superficies de agua, la precipi-
tacidén anual puede ser un 15-25% menor que la caida sobre la

orilla (Natrus, 1.964; Matushevski, 1.960).

Para tener en cuenta la reduccifén de la precipitacidn

sobre un lago o embalse, los pluviSmetros se deberdn insta--
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lar no s6lo alrededor del lago, sino también a alguna distan

cia de la costa, sobre las islas y en los faros.

Para el cdlculo de la precipitacidn sobre una gran zo-
na forestal (Corbett, 1.967), los pluvidmetros se instalan -
en un claro del bosque. Debido a los efectos aerodindmicos,
las zonas de desmonte alteran, a veces, las condiciones bajo
las cuales se produce la precipitacidn (particularmente la -
nieve) y hacen que sea mayor que la que cae sobre las zonas
cubiertas de bosque. Por lo tanto, los pluvidmetros deberan
instalarse en el centro del claro del bosque, sobre la hori-
zontal de la linea que va desde el centro del pluvidmetro ~-
hasta las alturas de los adrboles mis cercanos, formando un -
dngulo de 30° - 50° para un bosque de coniferas y de 78° -80°

para arboles de hojas caducas (Fedorova, 1.966).

Para la determinacién de la precipitacidn total mensnal,
caida debajo de la cubierta del bosque, ademids de las obser-
vaciones de la precipitacidn, deberdn tenerse en cuenta los
datos procedentes de la medida de la nieve (Costin et al. -~
1.961).

3.3. Caudal o aportacidn del rio

3.3.1. Escorrentia media y seleccién del periodo del balan-
ce hidrico

El caudal medio es una caracteristica bisica de los —-
rios..La determinacidn exacta del caudal o aportacién del --
rio depende de la exactitud de la medida y el cdlculo del --
caudal de la variacién del mismo, de la duracidn del perfodo
de observaciones y de la densidad de la red de estaciones de

aforo (OMM, 1970a; Van der Made, 1972; Davis and Langbein, 1972).
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El caudal medio o aportacién del rio, calculado como -
media aritmética de las series de valores observados, es un
concepto estadistico. Las variaciones del caudal con el tiem
po pueden ajustarse a una ley de distribucidn estadistica e
investigadas por medio de métodos basados en la teoria de --
probabilidades. El caudal medio (Q), el coeficiente de varia
cién (Cv) v el coeficiente de asimetria (CS), son los parame

tros de la ley de distribucidn anual de caudales.

Para el tratamiento estadistico es esencial tener se--
ries homogéneas en el tiempo, sin variaciones de los facto--
res fisiogradficos que afectan a la escorrentia y a su forma-
cidn y sin cambios de construcciones y explotacidén de obras
de control sobre los rios. El caudal medio anual se determi
nard para un largo periodo de observacidn, que incluya va-—-

rios ciclos himedos y secos.

El caudal medio se puede calcular por:
~ n
Q=- I Q (8)

donde Q es el caudal medio y Qi es el caudal anual en el afio
i de un perfiodo extenso de n anos, de forma que un posterior
aumento en extensidén de las series produzca sélo una pequefia
alteracidén del valor de Q. La discusidn del porcentaje de --
error del valor medio puede verse en el apartado 4.2. Para -
su determinacidn a largo plazo es esencial tener un periodo

de observaciones que abarque aproximadamente el mismo nimero
de cieclos secos y himedos. Cuanto mids grande sea el nimero -
de ciclos completos, mids pequefio serd el error de estimacidn
del caudal medio. Como la variacidén de los ciclos de esco~---
rrentia no son coincidentes entre cuencas lejanas, no es po-

sible utilizar un periodo uniforme de observaciones para la
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determinacidén de los mapas de escorrentfa. El1 periodo apro--
piado para rfos de una misma regidén hidrolégica, donde las -
variaciones de escorrentia no estin desfasadas, deberia ser

determinado por comparacidén preliminar del caudal normaliza-

do:

1

S i

n~Mmpg

y Qn paran=1, 2, 3, ...; donde Q y S son la media y la —-
desviacidn tipica o standard de la escorrentia (Andrejanov,
1.957; Kuzin, 1.970; Sokolovski, 1.968).

En el cadlculo del caudal medio pueden ocurrir tres ca-

sos:
a) Que haya suficientes datos de observacidn.

b) Que s8lo haya datos de observacién de cortos perio-

dos de tiempo.

c) Que no haya datos de observacidn.

3.3.2. C&lculo del caudal medio utilizando datos directos

Cuando existen series suficientemente extensas de da-—
tos, el caudal medio se calcula como media aritmética de los
valores observados. Para ello, es esencial tener series con
2 6 3 ciclos completos y si las series de observacidn tienen
del orden de 50 ~ 60 afios se puede calcular el valor medio -

de toda la serie, sin considerar las variaciones ciclicas.

Cuando se calcule el caudal con series cortas de datos
(10 afios o menos) es absolutamente necesario extender las se

ries, utilizando para ello series extensas de estaciones de
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aforo de rios adyacentes con unas condiciones fisiogrdficas

similares. La existencia de una afinidad suficientemente es-
trecha entre la escorrentia anual de una estacidn especifica

> - » - -

y la estacidn base, con series de observacidn extensas, es -
una condicidn necesaria para ampliar series cortas por méto-
dos gridficos y analiticos; el primer método es preferible ya
que muestra graficamente el tipo y extensidén de las interre-

laciones.

3.3.2.1. MBtodo grifico

La estimacidén del caudal medio se hace gridficamente --
comparando en el periodo total de observaciones los valores
de la cuenca y de la estacidén base de medida. Las relaciones
pueden ser lineales o curvilineas. Estas {iltimas se utilizan
cuando existen diferencias reales en las variaciones de los

caudales de los dos riocs.

Las relaciones lineales se utilizan, sobre todo, cuan-

do los puntos se ajustan aceptablemente a una recta.

El ajuste es mejor cuando se utilizan valores anuales
de la misma frecuencia, es decir, de similares probabilida--
des de ocurrencia durante el periodo de observaciones simul-
tineas. Tal representacidn es admisible, solamente, cuando -
se producen homogeneamente las variaciones de caudal anual -
en las dos estaciones. Esta curva de proporcionalidad s8lo -
pasard por el origen de coordenadas cuando el coeficiente de
variacidn del caudal anual en ambos puntos sea aproximadamen

te el mismo.

Los graficos pueden considerarse satisfactorios si el

nimero de puntos sobre la curva es del orden de 8 - 10, y el
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FIGURA 1. Relaciones entre caudal anual por unidad de Area
del rio Emba en Araltobe, del rio Ilek en Aktubinsk
y del rio Temir en Leninski

coeficiente de correlacidén de 0,7 - 0,8. Las desviaciones de
los valores puntuales respecto de la curva de proporcionali-
dad no deberdn exceder del 10 - 15% de los valores calcula--
dos. Los resultados obtenidos tendrdn garantia si se estu- -
dian con valores relativos a afios muy secos y muy himedos --

(Figura 1).
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Cuando la relacién es lineal, el caudal medio de series
cortas se determinarid a partir del caudal medio con series -
largas en la zona, sin necesidad de calcular los valores - -
anuales de caudal. Cuando la relacidn es curvilinea la esti~
macidén se realiza a escala anual y la media se calcula con ~

la serie completa.

Cuando hay muchas lagunas, o insuficiencia de datos, se
utiliza el método de correlacidn (Nordenson, 1.968), o el mé

todo analitico que se describe a continuacidn.

3.3.2.2. Método analitico

La estimacibén de caudales para perfodos largos depende
de que las curvas que relacionan los caudales en dos cuencas
pasen por el origen de coordenadas y de que la razdn de pro-
porcionalidad de los caudales en los dos riocs, para diferen~

tes periodos, sea constante.

En este caso, el caudal medio se obtiene por la fdrmu-

la:

obs (9)

an . obs

Q= Qan' 5
donde Q y aan representan el caudal medio de la cuenca incdg
nita en la zona elegida y la cuenca base afin, y ﬁobs y - -
aan.obs representan los valores medios de periodos cortos
comunes.

El empleo de la ecuacién (9) sblo serd posible cuando
los rios comparados estén en la misma regidn fisiogradfica, -
tengan aproximadamente las mismas superficies de cuenca y va

lores semejantes de caudal de base y coeficiente de varia- -
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cidén. Cuando hay diferencias significativas en los coeficien
tes de variacidn del caudal anual pueden cometerse errores -

importantes.

Si no resulta posible este método por falta de datos,
los caudales se estimaradn relacionando el caudal con elemen
tos meteoroldgicos, principalmente precipitacién. El uso nor
mal de datos de precipitacidn para el cdlculo de caudales es
conveniente porque, en muchos paises, el nGmero y calidad de
estaciones de precipitacifn con series largas es mayor que -
el de caudales. Este método es menos exacto y, por lo tanto,

habri que tenerlo en cuenta en el cilculo.

3.3.3. Calculo del caudal medio cuando no existen datos

Un c8lculo aproximado del caudal medio puede hacerse -
utilizando uno de los siguientes métodos: 1) un mapa de esco
rrentia (véase apartado 3.3.4.); 2) el método analdgico y --

3) la ecuacidn del balance hidricoy té&rmico.

3.3.3.1. C&lculo del caudal medio a partir de un mapa de ~-
isolineas

Los mapas de escorrentia se pueden usar para calcular
el caudal medio de perfodos extensos de un rio sin estacio--
nes de aforo. Para ello, se planimetran, entre isolineas, -~
las superficies parciales de cuenca (Figura 2), que se multi
plican por el caudal medio de cada zona. La suma de los pro-
ductos asi obtenidos, dividida por el &rea de la cuenca, es

el caudal medio ponderado de la cuenca.
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Por lo tanto, el

caudal wmedio, para una

cuenca de superficie §,

viene dado por la ecua-

2}
E s; Q, (10)

donde Q es el caudal me
dio estimado, 5, es una
subarea de la cuenca, -
entre dos isolineas ad-
vacentes con un caudal

medio Q;» ¥y nes el ni-

mero de subdreas.

En la URSS, el -~

FIGURA 2. Ejemplo de determinacidn
del caudal medio a partir

de un mapa de escorrentia la determinacidn de la

error medio obtenido en

escorrentia media anual, utilizando un mapa para cuencas de

tamafio medio (5.000 - 50.000 sz), es de alrededor del 107 -
en la regidn norte, con latitudes templadas, de cerca del -~
15% en las Areas centrales, y de cerca del 257 en las regio-
nes aridas del sur. En el caso de grandes rios este error --

tiende a disminuir y se acerca al 10%.

Cuando se utilizan mapas de isolineas para calcular la
escorrentia de la cuenca, conviene recordar que los mapas es
tan basados en interpolaciones entre datos de escorrentia vy,
por lo tanto, podrid haber un error considerable en algunas -
- . - - - - ke - -
areas, aunquée den la impresidn de exactitud y precisidn, ==
Siempre es aconsejable examinar con cierto detalle los datos
basicos para la realizacidén del mapa, para no arrastrar erro

res anteriores en los estudios que se realicen.
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FIGURA 3. Variacidn del caudal medio con la superficie de -
cuenca en diferentes zonas en el territorio euro-

peo de la URSS
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FIGURA 4. Relacidn entre el caudal medio

anual y la altitud media de la
cuenca para 5 regiones con di-
ferentes pendientes en el Cau-
caso

Para los - =
rios pequefnos de -
la zona arida, con
drenaje incompleto
del caudal subte--
rraneo, los datos
sobre el caudal me
dio, tomados del -
mapa, pueden dife-
rir considerable-~-
mente de los valo-
res reales (ya sea
aumentados o dismi
nuidos). En la - -
URSS, se utilizan
coeficientes de co
rreccidn regiona-——
les, para pasar -
del caudal medioc =~
de rios de tamafio
medio al caudal de
pequeiias cuencas,

calculados por su

drea de drenaje, y el grado de incisidn o penetracifn de la

corriente del arroyo (Figura 3). Para rfos de regiones monta

fiosas, se utilizan grdficos adicionales (Figura 4), que mues

tran las relaciones entre el caudal medio y la orientacidn -

de las vertientes.

Los efectos de los factores azonales en rios pequefios

deben corregirse en el caudal medio por comparacidén grafica

con otras cuencas afines.

41



3.3.3.2. Cdlculo del caudal medio por el método analdgico

El método analdgico se utiliza para determinar el cau-
dal medio de una cuenca sin estaciones de aforo, cuando los

mapas de escorrentia existentes son inadecuados.

Este método se aplica para una evaluacifn previa del -
caudal medio anual, en regiones con pocas isolineas de esco-
rrentia, obtenidas con los datos procedentes de un escaso nil

mero de estaciones.

Cuando se seleccionan cuencas afines, deberid tenerse -
en cuenta, para la semejanza de las cuencas, sus caracteris-
ticas fisiograficas (topograffa, geologia, clima, suelos, ve
getacidn), hidrogridficas (superficie de lagos, densidad de =~
red de rios, etc.), morfoldgicas (superficie de cuenca, pen-

dientes, etc.) y otras.

Si existe suficiente semejanza entre las cuencas, por
comparacidn de las caracteristicas sefialadas anteriormente,
mayor serd la garantfa para pasar los valores del caudal des

de la estacidn base a la cuenca sin estaciones.

Si el caudal y la precipitacidn medias en una zona con
series cortas son 6 y P y para la afin son aan vy ﬁan’ ten--
dremos:

B

P
an

Q=— .0, (11)

Este método proporciona un valor aproximado del caudal

medio para rios con pocos datos de aforos.
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3.3.3.3., Calculo del caudal medio utilizando la ecuacién --
del balance hidrico y térmico

En regiones con pocos datos de aforos, también puede -
hacerse una evaluacidén aproximada del caudal medio, para - -
rios medianos y grandes, mediante la ecuacidn (5), P-E-Q=0,
que proporciona el balance hidrico de una cuenca para un lar
go periodo de tiempo; es decir, el caudal medio es la dife--
rencia entre la precipitacién y la evaporacién medias. La --
precipitacién media anual necesaria puede obtenerse de anua-
rios climatoldgicos o de un mapa de isoyetas. La evaporacidn
media anual de la ecuacidn del balance té&rmico o por medio -
de f6érmulas empiricas (vEase apartado 3.4.). Este método pue
de dar resultados incorrectos, para cuencas pequeilas con una
escorrentia tipica y no es aconsejable en ningin caso, por -
las razones ya dichas anteriormente (véase apartado 2.5.) --
pues calcular un componente principal del ciclo hidroldgico
como diferencia en la ecuacidén del balance hidrico acumula -

bastante error.

3.3.4. Mapas de isolineas de escorrentia

Para representar la distribucién de la escorrentia so-
bre una zona y calcular el caudal para un gran ndmero de - -
cuencas con lagunas en los datos hidrométricos, es muy Gtil
confeccionar los mapas de isolineas de escorrentia media - -

anual.

Para confeccionar el mapa de escorrentia media anual -
se hace un cilculo preliminar del caudal medio para cuencas
de rios de primer orden, basado en mediciones directas. Los

datos obtenidos, a diferencia de los elementos meteoroldgi-
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cos (precipitacidn, temperatura, etc.), son relacionados con
el centro de gravedad de la cuenca y no con la estacidn de -

aforo.

Para dibujar las isolineas se sitllan las estaciones so
bre el mapa, se dibujan las divisorias de cuenca y se colo--
can los valores medios de la escorrentia en el centro de ca-
da cuenca. A partir de los valores representados, se trazan
lineas que unen los puntos con igual valor de la escorrentia
media, teniendo en cuenta la topografia vy otros factores fi-
siogrdficos. En regiones montafiosas, la variacidn de la esco
rrentia es considerable y el dibujo de las isolineas es com-—

plejo.

Para dibujar los mapas de escorrentia se utilizan los
datos de los rios de tamafio medio con caudales tipicos de su
regidén fisiografica. Estos datos no deben usarse para los —-
rios pequefios, con escorrentia influida por factores locales,
ni para los grandes, ya que pueden discurrir a través de va-
rias regiones fisiogrdficas, las cuales pueden crear una in-
certidumbre sobre el punto donde el caudal medio debe deter-

minarse.

Por otra parte, los datos observados en las grandes --
cuencas son importantes como un medio de comprobar el mapa -

de isolineas de escorrentia.

Para preparar los mapas de isolineas de escorrentia en
zonas llanas, es aconsejable usar datos de rios con un régi-
men de agua no alterado, con superficie de drenaje desde 500
- 50.000 Km?, y en las zonas montafosas no superiores a 500
- 1.000 Km?>. En ciertos casos, donde los acuiferos son poco
profundos, los limites inferiores de estas superficies de --
drenaje pueden disminuirse (por ejemplo, en las llanuras pue

den bajar hastaBOOsz,)ren las montafias hasta 100 Km?).
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No es conveniente usar datos de cursos de agua que se
agoten, ya que su caudal se desestima a menudo, debido al =~

drenaje incompleto del agua subterxZnea.

Para las zonas del mapa sin estaciones se pueden, con
cierta aproximacidn, usar los valores del caudal calculados
por el método del balance hidrico y térmico. En este caso, =
las isolineas se representardn en el mapa por una linea de -

puntos.

La verificacidn de la representacidn correcta de las -
isolineas de escorrentia se realiza planimetrando las super-
ficies entre isolineas y determinando el caudal en todas las
cuencas con instrumentos de aforo. Cuando existan discrepan-
cias, como es obvio, la posicidn de las isolineas se corregl

-

ra.

La escala adecuada para un mapa de escorrentia depende
del nilimero de puntos de observacidn con escorrentia media co
nocida, de la uniformidad de su distribucién en el 4rea, de
su relacidn entre puntos adyacentes y del efecto de la topo~

grafia, geologia vy otros factores.

La intensidad de estaciones de aforo en una regidn es
el cociente entre su superficie y el niimero de estaciones de
aforo. Idealmente, la escala del mapa deberia escogerse de -
modo que la distancia media entre estaciones de aforo en el
mapa sea de 10 mm, lo cual aporta suficiente informacidn pa-
ra interpolar isolineas cada 5 mm. Es decir, si la intensi--
dad de estaciones de aforo es de una por cada 100 Km’, de mo
do que la distancia media entre estaciones es 10 Km, la es-
cala del mapa deberia ser 1:1.000.000. Las escalas recomenda

das para varias intensidades de aforo figuran en el cuadro 1.
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CUADRO 1

Escalas recomendadas para mapas de escorrentia, segiin la in-
tensidad de la red de aforo de los rios

Intensidad de aforo
(szlestaciGn) Escala del mapa
100 1: 1.000;000
500 1: 1.500.000
1.000 1: 2.500.000
5.000 1: 5.000.000
10.000 1:10.000.000

En zonas montafiosas, la escala del mapa se selecciona
de acuerdo con la variacién de la escorrentia con la alti--
tud, de manera que la distancia minima entre isolineas de -
escorrentia no sea menor de 2 mm. Cuando las isolineas estan

- - - - - - - @
muy poco separadas se dibujan las isolineas maximas y mini--

mas y se omiten algunas lineas intermedias.

Los mapas de las medias anuales de los distintos compo
nentes del balance hidrico (precipitacidn, caudal, evapora--

cidén) deben ser compatibles entre si (Nordenson, 1.968).

3.3.5. Separacidén de los componentes del hidrograma de es—-
correntia

En el cdlculo del balance hidrico es muy conveniente -
separar la escorrentia superficial de la subterranea, a fin
de calcular los balances hidricos separados, para diferentes

masas de agﬁa (véase, por ejemplo, apartado 5.4.).

Todos los métodos de separacidén del hidrograma de esco

rrentia son aproximados v dependen de un modele conceptual -
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de la interaccidén entre el agua superficial y subterranea. -
Cada método utiliza una técnica para trazar una linea en el
hidrograma del rio y separar el flujo superficial del subte-
rrineo. Una vez que esta linea ha sido trazada, la escorren-
tia subterrdnea se calcula planimetrando el &rea por debaje

de la linea.

Para rios de llanura, con un caudal procedente del des
hielo en primavera, la separacién del flujo subterréneo del

debido a las lluvias es muy dificil.

La técnica mids simple consiste en hacer una separacidén
griafica del hidrograma, basada en la descarga estable que --
ocurre durante el periodoc de aguas bajas, cuando el rio esta
alimentado casi exclusivamente por las aguas subterr@neas —-
(Popov, 1.967). La separacidén se hace por una linea horizon-
tal, practicamente la misma curva del hidrograma, que sufre
una pequefia elevacidn correspondiente a la onda de recesién
de la crecida, justamente al comienzo de la disminucidn del

caudal en verano (Figura 5).

De acuerdo con un modelo diferente (Kudelin, 1.966), -
el flujo subterrdneo decrece muy ridpidamente al comenzar la
primavera y cesa completamente durante el miximo de crecida
(Figura 6). E1 descenso del caudal subterrineo en este mode-
lo se debe al aumento de las presiones hidrostdticas de la -
onda de crecida sobre el flujo de las aguas subterrdneas en
el rio, lo cual dard como resultado la penetracidn del agua

de éste en el acuifero.

En algunos casos, el flujo subterr@neo puede proceder:
1) de un aluvidn colgado; 2) de un acuifero profundo. En es-
te iltimo caso (representado por una linea horizontal en 1la
figura 6), caracterizado por una gran estabilidad, el flujo

es lento y profundo.
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FIGURA 5. Componentes del hidrograma en el rio Unzha en Maka
rievo.

1. Caudal de agua subterré@nea
2. Caudal procedente de deshielo
3. Caudal de 1lluvia

La figura 7 muestra la separacidn del caudal para un -
rio montafioso, alimentado por el deshielo o por un glaciar.
La separacidn del caudal en rios montafiosos es mis dificil -

que en los rios de llanura.

Otros criterios de separacién de los componentes del -
hidrograma fueron descritos por Meyboom (1.961) y Linsley et
al. (1.949),‘mientras una extensa revisién de la literatura
sobre disminucidén del caudal base fue realizada por Hall --—-
(1.968).
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En zonas &ridas, el nivel piezométrico del acuifero es
tad generalmente por debajo del nivel del lecho del rio y, --
por consiguiente, la crecida del rio recarga el acuifero a ~
lo largo de todo el lecho. Esta recarga puede determinarse -
midiendo la p&rdida de caudal, por diferencia entre dos pun-—-
tos considerados del cauce, corregida, si fuera necesario, -~
por los afluentes, por la evaporacidén en el rio y por la ve-
getacidén que crece en las mirgenes. Esto es, en realidad, --
otra aplicacidén del balance hidrico, pero los errores de me-
dida pueden ser importantes, a menos que el rio alcance una
longitud suficiente para que una gran parte del caudal efec~

tue la recarga del acuiferoc por pérdidas a través del lecho.

3.4. Evaporacidn

3.4.1. Generalidades

La evaporacidn desde una superficie de agua (lagos y -
embalses) y desde el terreno (cuencas de los rios), se calcu

la por:
1) Evaporiﬁetros.
2) El método del balance hidrico.
3) E1 método del balance té&rmico.
4) E1 método aerodindmico.

5) Férmulas empiricas.
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3.4.1.1. Lista de simbolos usados solamente para la evapo--—

racidn
MODIFICADORES
Tipo Simbolo Significado
Suindices a aire
A drea (del lago)
b convexidad (de la radiacidn)
B fondo (del lago)
d profundidad (del lago)
g radiacién bruta
n radiacidén neta
0 evaporacidn potencial
P rfcipiente de poco fondo, evapo-
rimetro o tanque

r cubierta vegetal
sh techado
s0 suelo
w agua
z altura de observacién
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SIMBOLOS GENERALES

Simbolo Significado Unidades
a, b, ¢ Coeficientes empiricos varias
c Calor especifico del agua Joule/Kg/°C
Calor especifico del aire a una pre
sién constante Joule/Kg/°C
Desplazamiento en el nivel cero m
Pardmetro de duracidén del balance -
e Tensidn del vapor de agua mb
e* Tensitn del vapor de agua saturado mb
Humedad especifica m3/Kg
Densidad del calor de fusidn percep
tible | Joule/m®
J Energia de calor contenida por uni-~
dad de &rea superficial Joule/m?
k Constante de Von Karman (0,428) -
Coeficiente empirico -
L Calor latente de vaporizacidn del -
agua Joule/Kg
n Nimero de dias en un mes -
P Presidn atmosférica mb
r Albedo -
R Radiacidn Joule/m?
T Duracidén del balance varias
u Velocidad del viento m/s
B Relacién de Bowen -
£ Relacidn de los pesos moleculares -
del agua y del aire (0,622) ~
Y. Constante psycrométrica mb/°C
r Gradiente de saturacién de la curva
de tensidén del vapor con respecto a
la temperatura mb/°C
p Densidad Kg/m?®
8 Temperatura °C
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3.4.2. Evaporacion desde la superficie del agua

3.4.2.1. Calculo a partir de los datos del evaporimetro

La evaporacién (EL) procedente de lagos y embalses se

estima a partir de los datos del evaporimetro, por:

EL = K Ep (12)

donde EP es la evaporacidn desde el recipiente o tanque de =~
evaporacidén y K es un coeficiente del evaporimetro. Esta - -
constante se puede determinar anualmente, pero en otros mu--

chos ensayos se calcula mensualmente.

Los evaporimetros usados para el cdlculo de la evapora
cidn en lagos se instalan completamente dentro o fuera del -
drea afectada por la superficie evaporante del lago y los --
coeficientes utilizados se seleccionan de acuerdo con esa --

instalacién.

Hay una gran variacidén en el valor del coeficiente em-
pirico del evaporimetro, K, debido a factores climiticos, es
tacionales, instrumentales y de observacidén, pero el método
puede proporcionar una primera aproximacidn, muy dtil, de la
evaporacidn anual en un lago y es aplicable en la prediccidn

de la evaporacidn en los embalses.

El valor medio anual de K para el evaporimetro URSS --
GGI, 3.000 es 0,80 y para el evaporimetro Clase A de EEUU es
0,70 (0.M.M., 1.966), pero los errores de observacidén y - -
otras deficiencias pueden proporcionar a estos valores un --
error de * 0,10 en su aplicacidn. El valor de K también va--
ria con el clima de la regién, siendo mids bajo en las zonas
dridas y mids alto en las zonas hiimedas. Debe tenerse cuidado

al seleccionar el valor apropiado para la aplicacidn propues
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ta, y conviene utilizar datos locales o que puedan comparar-
se. Para el evaporimetro URSS, con una superficie de evapora
cidn de 20 m?, el coeficiente medio ha sido expresado en la

siguiente forma: XK = K, K, K ., donde K, depende del area de

A d sh A

la superficie del lago, K, de su profundidad y zona climdti~

d
ca, y Ksh del grado de cobertura contra el viento; los valo-
res para estos coeficientes de correccidn estdn calculados -

en tablas como las que figuran en Gidrometeoizdat (1.969).

Las variaciones estacionales del coeficiente K del eva
porimetro son generalmente muy grandes y suficientes para --
permitir el uso de un valor constante de K. La variacidn de
los coeficientes mensuales depende del clima y de la profun-
didad del lago y puede exceder un 0,7, en casos extremos - -
(Concejo de Recursos Hidricos de Australia, 1.970a). Por lo
tanto, no es aconsejable usar la ecuacidn (12) para estimar
la evaporacidn mensual cuando no se ccnoce la variacidn esta
cional de K, apropiada para la zona climidtica, v el tipo de
evaporimetro usado. Una tabla conteniendo los coeficientes -
del evaporimetro Clase A, determinados para algunas zonas de

EEUU mediante varias investigaciones, figura en Gray (1.970).

Una f&rmula mAs exacta, con un coeficiente aceptable -
para la estimacidén mensual o aiin diaria de la evaporacidén en
lagos, es 1a que tiene en cuenta la diferencia de temperatu-——
ras de la superficie del agua en el lago y en el evaporime--

tro y su expresidn es la siguiente:

%* .
E =K 2% g (13)

*

P

donde K' es un coeficiente que depende principalmente del ti

po de evaporimetro (y ligerasmente de la superficie del agua),
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* . .o
ez y ep son las tensiones del vapor de saturacidn corrrespon
dientes a las maximas temperaturas, justo bajo la superficie
del lago y en el evaporimetro, y e, es la tensidn media del

vapor, medida a una altura z.

Para el evaporimetro U.S. Clase A y a una altura de ob
servacidén z = 4 m, el valor de K' es 1,50 (Webb, 1.966). Los
valores de EL calculados diariamente se suman para obtener -
la evaporacidn mensual.

Para el evaporimetro flotante ruso URSS-GGI 3.000 y a
una altura de observacién z = 2 m, el valor de K', dado en -
Gidrometeoizdat (1.969), es 0,88. Los valores medios mensua-
les de e:, e; y e, se usan para calcular la evaporacidn men-

sual.

Una extensa referencia bibliogrdfica de té&cnicas sobre
problemas de evaporacidn, con mids de 400 referencias, figura

en la publicacidn Concejo de Recursos Hidricos de Australia
(1.970a).

3.4.2.2. Método del balance hidrico

La ecuacidn utilizada para determinar la evaporacién -
en lagos y embalses, por el método del balance hidrico (Har-
beck, 1.958; Harbeck et al., 1.958; Vikulina, 1.965), es la

siguiente:
E =P - AsL + AQS + AQu (14)

donde EL es la evaporacidn en el lago o embalse, PL es la ==

precipitacidn sobre la superficie del agua, ASL es la varia-

cién de agua almacenada, AQS = (QSI ) es la diferencia

= Qg0
entre entradas y salidas de aguas superficiales en el volu--
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men retenido e AQu = (QuI - QuO) es la diferencia entre en--

tradas y salidas de aguas subterrdneas (v€ase apartado 5.2.).

La aplicacidn del método del balance hidrico es limita
do, ya que, en muchos casos, el flujo de agua subterridnea en
el lago no se puede determinar. Sin embargo, cousideraciones
geoldgicas y de otra indole parecen indicar que este t&rmino
es despreciable, comparado con los otros componentes del ba~-
lance hidrico, y se puede suprimir en la ecuacidén (14). En -
un periodo suficientemente largo, la variacién de agua alma-
cenada resulta despreciable comparada con los otros componen

tes y la ecuacidn para la evaporacidn total seria entonces:

E = PL + AQS (15)

Este valor, dividido por el niimero de afios de registro,
proporciona la evaporacidn media anual. La ecuacién (15) se
usa, también, para determinar los valores anuales de evapora-
cién en lagos que vuelven pricticamente al mismo nivel cada
afio, y que tienen, también, aportacién de aguas subterridneas

despreciables.

3.4.2.3. Métodc del balance térmico

Este método (0.M.M., 1.966) se usa para el cdlculo de
la evaporacidn en ldmina libre (EL), si son calculables los
datos necesarios para la determinacién de los componentes —-
del balance térmico. La ecuacién del balance térmico para -—-

1 m® de la superficie del lago es:

1,000
E = —
L

P, L

(R, +H, +H « AT+ A+ AT + Hp - Jg) (16)
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donde o, ¥ L son la densidad y el calor latente de vaporiza-
cidn del agua, R es la radiacidn neta recibida, Ha y Hb son
la entrada perceptible de calor en la superficie del lago y

en el fondo, AJ es el increment> de calor de la masa de agua
durante el periodo del balance, AJS =J _ - JS e AJu =J _-

sI 0 ul
- Ju son las diferencias entre el calor adquirido y el ca--

lor gerdido debido al flujo de entrada y de salida de agua -
superficial y subterranea, Hp es el incremento de calor per-
ceptible debido a las diferencias entre la temperatura de --
precipitacidn y la temperatura del lago, y JE es el calor --
contenido en la capa de agua evaporada a una temperatura da-
da. Hay que hacer notar que todos los t&rminos deben estar -
referidos a la unidad de superficie (1 m2), es decir, cada -
absorcidén o pérdida de calor se divide por la superficie del

lago.

La radiacidn neta (Rh) viene dada por:

Rn=Rg (1-71) - Ry (17)
donde R.g es la entrada bruta de radiacidn (suma de la radia-
¢idn solar directa y radiacidn solar difusa), r es el albedo
o poder de reflexidén de la superficie del agua, y Rb es el -
retroceso efectivo de la radiaci6n de onda larga desde la su

perficie del agua.

La ecuacidn (16) requiere muchos cuidados para estable
cer los valores de los diferentes t&rminos. Actualmente, es
mids adecuada para estudios de investigacidn que para uso ge-

neral.

Otra aplicacidn del método del balance té&rmico, que ha
ce uso de la relacidn de Bowen (Anderson, 1.954; Harbec et.

al., 1.958, Webb, 1.960, 1.965) se puede expresar en la forma:
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1.000 R~ AJ + AJ_ + AJ_
E = . S (18)
Loyl 14+ (/) (B, - 5)

donde c es el calor especifico del agua, 50 es la temperatu-
ra media del agua evaporada, 61 es la temperatura media del
agua que entra y que sustituye al agua evaporada, y B es la

relacién de Bowen, definida por:

_P % . Aea
eL Ae

(19)

donde p es la presidn atmosférica, ¢ es el calor especifico
del aire a una presidn constante, € = 0,622 es la relacién -
de pesos moleculares del agua y del aire, e Aea e Ae son las
diferencias de temperatura del aire y tensidén del vapor, me-

didas a la misma altura.

Para evaluar AJ deben hacerse sondeos de temperatura,

atravesando la profundidad del lago (generalmente hasta 0O
- 1° C), en bastantes posiciones. Para lagos medianos y - -
grandes el tiempo empleado entre sondeos es al menos de 2 a

3 semanas, pero en lagos pequefios es mids corto.

La variacifén de la relacifén de Bowen durante el perio-

do del balance puede producir errores en E_, los cuales se -

L,
pueden eliminar si ademis se determina aproximadamente la va

riacidn de la velocidad del viento (Webb, 1.964, 1.965).

3.4.2.4. Método aerodindmico

El método aerodindmicu (también conocido como el méto-

do de difusidn turbulenta) es aconsejable solamente en luga-
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res donde los intrumentos necesarios se puedan mantener y ob

servar debidamente.

Este método estid basado en las relaciones aerodindmi--
cas, que conectan los flujos verticales con el gradiente ver
tical medio, y en hipdtesis relacionadas con la naturaleza =~
del perfil de velocidad del viento sobre la superficie del -
lago (0.M.M., 1.966).

Para un corto intervalo de tiempo, la evaporacidn pue-
de calcularse por la fdrmula:
-1.000 sza (hz - h1) (uy - u3)
E. =
. 7
L L (z2/21) L '24/23)

(20)

donde EL es la evaporacién en mm/s, h; y hz son la humedad -
especifica del aire a las alturas z; vy z 2 sobre la superfi--
cie evaporante, mi3 ¥y uy son las velocidades del viento a las
alturas z3y zy, K= 0,43 es la constante de Von Karman y P,

es la densidad del aire.

La ecuacidén (20) se aplica a una superficie llana homo
génea, sin transferencia horizontal de humedad (adveccidn),
y cuando existen condiciones de equilibrio, es decir, los --
efectos de la estratificacién de la temperatura en las capas
mis bajas de la atmbésfera pueden despreciarse. El efecto de
la estratificacién de la temperatura es de la mayor importan
cia cuando la velocidad del viento es pequeiia (menor de 3 --
m/s) y cuando hay una gran diferencia (m8s de 5° C) entre la
temperatura de la superficie del agua y la temperatura del -
aire a una altura de 2 m. Si la diferencia entre la tempera-
tura del aire y la del agua es menor de 3°- 4° C, entonces,
los efectos de la estratificacidén de la temperatura se pue--

den despreciar, cualquiera que sea la velocidad del viento.
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3.4.2.5. Fodrmulas empiricas

Existen muchas férmulas empiricas para determinar la -

evaporacidn, que pueden dividirse en dos grupos:

a) Foérmulas basadas en la dependencia de la evapora--—-—
cidén desde la superficie del agua, en la velocidad
del viento y en 1a diferencia de tensidn del vapor
en una superficie evaporante y a cierta altura por
encima de ella (método de transferencia de masas o

método aerodindmico).

b) Férmulas que usan datos climatoldgicos, generalmen-
te basados en la solucidn aproximada de las ecuacio
nes simultaneas del balance hidrico y térmico (méto

do de ecuaciones complejas o combinado).

Entre las del primer grupo, las mis {itiles son las for

mulas empiricas binomiales del tipo:
- *
EL = (a + bu) (eS ez) (21)
las férmulas monomiales del tipo:

EL = Cu (e; - ez) (22)

y las férmulas del tipo:
%
EL = a (es - ez) b (23)

donde u es 1la velocidad del viento, e:

es la tensidn del va-
por saturado en la superficie del agua, e, es la tensién del
vapor a una altura determinada de observacibn z, y, a, by -
C son coeficientes empiricos, que dependen de las dimensio-—-
nes y exposicidn de la superficie evaporante y de la regidn

climitica.
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Cuando la ecuacidn (21) es utilizada para el cidlculo -
de la evaporacidn diaria en la superficie del agua del tan--
que de evaporacidén de URSS, de 20 mz, con la velocidad del -
viento y la tensidén del vapor medidas a una altura de 2 m -
por encima de la superficie, los coeficientes tienen los va-
lores a = 0,15 y b = 0,108. Andlogamente, para el tanque U.S
Clase A, con la velocidad del viento medida 150 mm por enci-
ma de la superficie del agua, a = 0,32 y b = 0,161 (Kohler,
Nordenson et al. 1.959).

La ecuacidén (22) ha sido empleada para lagos en los --
EEUU (Harbeck, 1.962), con la velocidad del viento y la ten-
sidén del vapor de agua medidas a 2 m por encima de la super-
ficie del agua. El valor medio de C (para la evaporacién dia
ria) es entonces 0,131, pero dependiendo en alguna forma de
la superficie del lago, como se describe en la referencia se

flalada.

La ecuacidn (23) ha sido usada para calcular la evapo-
racidn diaria en Rumania, donde b = 0,85 y a varia entre - -
0,42 v 0,82 (Stonescu, 1.969; Badescu, 1.974).

Las fdrmulas del segundo grupo utilizan datos climato-
18gicos en vez de datos meteoroldgicos y se aplican general-
mente para calcular la evaporacidn anual, en lagos de media-
na o gran profundidad, debida a errores originados por la va
riacidén de calor en tales lagos durante perfodos cortos. Tam
bién se pueden aplicar, a escala mensual, a lagos de poca —-
profundidad y en el caso de la fO6rmula combinada pueden rea-
lizarse correcciones (Kohler y Parmele, 1.967), que hagan po

sible su aplicacidn a escala mensual a lagos mis profundos.

Las fdérmulas combinadas (Penman, 1.956; Slatyer y Mc -

Ilroy, 1.961; Webb, 1.965) estdn basadas en una combinacidén
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del balance de energia y del transporte aerodindmico, supo--
niendo que la informacién acerca de la tensidn del vapor y -
de la temperatura en la superficie del agua puedan conocerse.
La f6rmula m3s conocida, la de Penman (1.956), se puede usar

para estimar la evaporacidn del lago, y es:

T 1.000 Rn Y
L T+y o, L "Try

E s Cu (e: -e) (24)
donde T es el gradiente en la curva de tensidén del vapor sa-
turado con respecto a la temperatura, Y es la constante psi-
crométrica, Rn es la radiacién neta recibida en la superfi--
cie del lago, pw v L son la densidad y el calor latente de =
vaporizacifn del agua, C es la misma constante de la ecua- -
cidén (22) (adaptada para la duracidén del periodo de evalua~-
cidn), u es la velocidad del viento a la altura de observa~-—
cifn usada para la evaluacifn de C, y e: es la tensidn de va

por del aire a la altura z.

La radiacidn neta (Rn) utilizada es la recibida sobre
el agua del lago, y, en general, diferird de la radiacidn ne
ta medida sobre la superficie terrestre. Se esta@n investigan
do los métodos mis adecuados para ajustar la radiacidn direc
ta recibida y la radiacidén difusa de onda corta (Anderson, -
1.954; Van Wijk y Scholte-Ubing, 1.963; Swinbank, 1.963; An-
derson y Baker, 1.967; Kohler y Parmele, 1.967). Las siguien
tes referencias pueden proporcionar una informacifn dtil so-
bre la aplicacién practica de f&rmulas combinadas (Hounam, -
1.958; Tanner y Pelton, 1.960; Fitzpatrick y Stern, 1.966; -
Van Bavel, 1.966).

El U.S. Weather Bureau ha publicado una monografia so-

bre la determinacién de la evaporacidn en lagos y tanques --
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evaporimétricos de Clase A (Kohler, Nordenson et al. 1.955,

1.959; Stall y Roberts, 1.967).

Para calcular la evaporacidn media mensual en lagos y
embalses, en todas las regiones de la URSS, se utiliza la si

guiente férmula (Gidrometeoizdat, 1.969):
E—1 *—
E 0,14 n (eS ez) (1 + 0,72 uz) (25)

donde n es el nimero de dias del mes, e: es la tensidn de sa
turacién del vapor correspondiente a la temperatura 0 del --
agua de la superficie, y e,y u, son la tensién de vapor y -
la velocidad del viento a una altura z = 2 m sobre la super-
ficie del agua. Hay que hacer notar que e:, e, yu, se deter
minan por medidas directas efectuadas sobre la masa de agua,
y promediadas para el mes entero sobre la superficie de - -
agua. Si las observaciones en la masa de agua no son de ga--
rantia, entonces se usan los datos procedentes de los regis-
tros de las estaciones meteoroldgicas localizadas en zonas -
cercanas o lo m3s cercanas posible.

La correccidn de las observaciones terrestres, u;,, -

'
4

masa de agua se efectila con las ecuaciones:

e',, 0', correspondientes a los valores u , e y 6_ para la
' z' z’ Tz z

- '

u, = K; K, Ky ul, | (26)
= \ * - 1

e, = e + K4 (0,8 e, ez) 27
= 0 _a!

6, =6, +K, (6 ez) (28)

donde u;, es la velocidad media del viento a la altura stan-
dard z' del anemdmetro (cerca de 10 m), y Kl’ K2, K3 y K4 -
son coeficientes que dependen de las leyes de variacidn de -
la circulacidn del aire sobre la interfase tierra-aire. Los

coeficientes se obtienen de tablas que figuran en Gidrometeo

64



izdat (1.969), representando K1 la relacién entre la locali-
zacidén y el grado de proteccidén del viento de la estacidn me
teoroldgica, K, las caracteristicas del relieve alrededor de

la estacidn, K3 la relacidn entre la velocidad media del - -
viento que circula por encima de la superficie del agua y el
grado de proteccidn del embalse contra el viento y K4 la re-
lacién entre la velocidad media del viento que circula por =~
encima de la superficie del agua y la razdn entre la tempera
tura del agua y la temperatura del aire. Los valores numéri-
cos de los coeficientes varfan con las caracteristicas fisio
griaficas. Por ejemplo, para estaciones localizadas en zonas

forestales, K. varia desde 1,3 en zonas con grass y arbustos

1
hasta 2,4 en el bosque; y para estaciones en areas abiertas,
desde 1,0 en la estepa hasta 1,5 en pueblos y &reas densamen

te pobladas. El coeficiente K, varia desde 0,75, cuando la -

estacidn estd en la cima de ui cerro, hasta 1,3 si se halla

en un valle o depresifn. Para un embalse con las orillas cu~
biertas por bosques con &drboles de 20 m de altura, el coefi-
ciente K3 varia con la superficie del embalse, desde 0,25, -
cuando la velocidad media del viento que circula sobre el em
balse es de 100 m, hasta 1,00, cuando es superior a 5 Km. El
coeficiente K&’ cuando la diferencia entre las temperaturas

del agua y del aire es pequefia, varia desde 0,02 para una ve
locidad media del viento de 100 m, hasta 0,34 si la veloci--

dad media del viento es 20 Km.

Cuando no existen mediciones, la temperatura de la su-~
perficie del agua, 0, se estima mediante la ecuacidn simpli-
ficada del balance térmico:

1.000

E =
P, L

(Rn + Ha + Hb) (29)
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que se aplica a una hipoté&tica masa de agua con una profundi
dad muy pequefia y con una temperatura del agua superficial -
igual a la temperatura del aire, y después se efectiian co- -
rrecciones empiricas para ajustar la profundidad del agua y

la diferencia entre las temperaturas del aire y del agua (Gi

*

drometeoizdat, 1.969). E1 valor e_ se obtiene a partir de 0.

3.4.2.6. Efecto de las plantas acuiticas

La trahspiraciGn a través de las hojas de plantas flo-
tantes y acudticas que emergen puede tener una gran influen-
cia en la evaporacién en un lago o embalse. Este efecto es -
diffcil de medir exactamente y los datos derivados de experi
mentos hajo condiciones artificiales son inciertos para ser
indicadores reales de la situacidn natural. Las medidas di--
rectas de la transpiracidn por las plantas acudticas en con-
diciones naturales son inseguras, para ser mids precisos, si
el método empleado aisla la planta entera, o una parte de —-
ella, esta diferencia afectaria probablemente a la transpira
cidn.

La evaporacidn total en una superficie de agua, par- -
cial o totalmente cubierta por plantas acuidticas, puede de--
terminarse por aplicacifn directa del método del balance hi-
drico (apartado 3.4.2.2.) o el método aerodindmico (apartado
3.4.2.4.). El balance de energia (apartado 3.4.2.3.), la re-
lacién de Bowen (apartado 3.4.2.3.) y métodos combinados - -
(apartado 3.4.2.5.) pueden utilizarse también para este fin,
dejando un margen suficiente de tolerancia para preveer los
posibles efectos de las plantas sobre el microclima préximo

a la superficie del agua.
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Los resultados de un trabajo experimental se pueden ex

presar en forma de un coeficiente de correccién Kp defini-

1’
do como la relacién entre la evapotranspiracidn desde un la-
go o embalse cubierto con plantas y la evaporacidén de agua -
en una superficie libre que hubiera podido ocurrir bajo las

mismas condiciones climiticas.

En regiones himedas, Kpl

los valores para plantas flotantes tales como Eichhornia Cra

es generalmente mayor que 1;

ssipes (Jacinto de agua) o Salvinia molesta varfian desde ~ -
0,45 a 6,6 (Penfound y Earle, 1.948; Little, 1.967; Timmer y
Weldon, 1.967; Mitchell, 1.970). Para estas plantas, los va-
lores de Kpl parecen aumentar cuando lo hace la temperatura,
cuando desciende la humedad y cuando aumentan el tamafio y vi

gor de las plantas.

Experiencias con plantas emergentes, como cafias, jun--
cos v carrizos, que no tienen relacién con la evaporacidn, -
pueden encontrarse en Rudescu et al. (1.965), Burian (1.971)
y Haslam (1.970); y por Guscio et al. (1.965) para Typha spp
en los EEUU.

En la URSS se han encontrade valores de Kpl indepen- "~
dientes de la clase de vegetacidn, pero solamente pueden - -~
aplicarse a valores estacionales medios para lagos y embal--
ses pequefios y medianos. Los coeficientes de correccidn guar
dan relacidén con la superficie de la masa de agua donde se -
encuentran las plantas emergentes. Para bosques y zonas de -
estepas con arbustos de la URSS, los valores de Kpl son 1,14,
1,22 y 1,3 para coberturas de 50, 75 v 1007 respectivamente.
En estepas y‘zonas semidesérticas, los valores correspondien

tes son 1,24, 1,37 y 1,5 (Gidrometeoizdat, 1.969).
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Por el contrario, las mediciones realizadas por Lina~-
cre et al. (1.970) en Phragmites y Typha de plantas que cre-
cen en la regidn arida de Australia, y por Rijks (1.969) en
los Papiros africanos de los pantanos, indican que Kpl puede
ser menor que l en condiciones de baja humedad. Los primeros
investigadores consideraban que esto era debido a una serie
de factores, como la cobertura de la superficie del agua por
juncos y carrizos, su mayor grado de reflexidn (albedo) y su
resistencia interna al movimiento del agua durante los perio
dos secos. La presencia de plantas viejas y muertas también

puede influir significativamente.

Es evidente que con estos datos se debe proceder con -
cautela al hacer suposiciones acerca del efecto de las plan-
tas acudticas en la evaporacién en lamina libre. Cuando el -
efecto de las plantas acuaticas pueda suponer un componente
significativo del balance hidrico deberdn efectuarse determi

naciones especiales en el terreno.

3.4.3. Evaporacidn desde tierra

Cuando se calcula la evaporacidn media a largo plazo ~
en cuencas de rios con grandes llanuras, los resultados mis
exactos se obtienen por el método del balance hidrico (Gidro
meteoizdat, 1.967). Para regiones montafiosas no hay métodos
dignos de confianza para la medicién de la evaporacién, y lo
mids normal es estimar aproximadamente las variaciones de la
evaporacidon, en funcidén de la elevacidén y de la pendiente, -

usando métodos directos de medida y cdlculo.
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3.4.3.1. Cdlculo por evaporimetros v lisimetros

La evaporacidn mensual desde el suelo se puede obtener
con la ayuda de pesadas, evaporimetros hidrdulicos y otros -
evaporimetros de suelo y lisimetros de varios tipos (Toebes

y Ouryvaev, 1.970).

Puesto que la evaporacién depende en gran manera de la
vegetacidén, de la cobertura del suelo y de otras caracteris-
ticas del paisaje, estos aparatos se deben instalar a ser po
sible en los diferentes tipos de cobertura vegetal (campos -
con cultivos, bosques, etc.) que ocupan la cuenca del rio., -
La evaporacidn media en la cuenca se calcula previo un buen
conocimiento de las dreas ocupadas por los diferentes tipos

de la cobertura vegetal.

3.4.3.1.1. Medidas de la evaporacidn, desde superficies cu-
biertas por nieve, por medio de evaporimetros

Para cuencas de rios en latitudes medias, que estan --—
completa o parcialmente cubiertas por nieve cada afio, la eva
poracidn durante los periodos de nieve se puede medir por —-
evaporimetros de pesada de disefic especial (Toebes y Ouryvaev,
1.970).

3.4.3.2. Método del balance hidrico

La aplicacién del balance hidrico para la determina- -
cidén de la evaporacidn como t&rmino residual en dicha ecua--
cién estd sujeta a un error desconocido. E1 método del balan
ce hidrico se usa sobre todo para el cdlcule de la evapora—-

cién media en las cuencas grandes de los rios, por la fdrmula:
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E=P-Q (30)

La determinacidn de la evaporacidn en un mes determina
do, para la capa superior de la zona de aireacidn, por apli-

cacién de la ecuacién del balance hidrico, seria:
= - - + -
E P QS M Quc Qup (31)

donde AM es la variacidn o el incremento almacenado en el --
suelo durante el periodo del balance hidrico, Quc es el flu-
jo ascendente de agua dentro de la zona de aireacidn desde -
el borde de capilaridad de la masa de agua, y Qup es el flu-
jo de agua que regresa desde la zona de aireacidén a la masa

de agua.

Los métodos para calcular el término de caudal neto -
Qup - Quc (Rose y Stern, 1.965) implican algunas medicio--
nes dificiles de realizar y poco frecuentes en la cuenca de
un rio. De todas maneras, en zonas de poca lluvia, se puede
considerar que la infiltracidn procedente de la precipita- -
cidén no alcanza el nivel fredtico y que el nivel piezométri-
co es suficientemente profundo (mds de 4 - 5 m), por lo que
el flujo de agua ascendente por capilaridad es practicamente
despreciable. En estas circunstancias la ecuacidén (31) se --

convierte en:

E=P-Q - (32)

Los métodos para estimar las variaciones de humedad --

del suelo, AM, estan descritos en el apartado 3.5.3.
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3.4.3.3. Método del balance té&rmico

A partir de la ecuacidn simplificada del balance t&rmi
co (29) y suponiendo el mismo coeficiente de difusibn turbu-
lenta entre el vapor de agua y el calor sensible, la evapora

cidn puede expresarse como sigue:

1.000 (Rn - HSO)

(33)
p, L (1+B)

E =

donde Rn es la radiacidn neta, H,. es el flujo de calor a —-

SO
través del suelo, P, Y L son la densidad y el calor latente
de vaporizacién del agua, y B es la relacidon de Bowen, defi

nida en la ecuacitn (19) (apartado 3.4.2.3.).

El uso de este método es mds aconsejable en estaciones
de investigacidn que en cuencas ordinarias. Como la ecuacidn
(33) no tiene en cuenta el gradiente horizontal de difusidn
turbulenta del calor (adveccifn), su uso queda restringido -

a dreas grandes de terrenos llanos con vegetacidn uniforme.

El uso de la relacifn de Bowen no considera la influen
cia de la estratificacién de temperaturas. Para minimizar es
ta influencia, los gradientes A e Ae deben medirse lo mis -
cerca posible del suelo (bajo condiciones de alta radiaciém,
la altura variar3 desde 0,1 hasta 0,2 m y bajo condiciones -
normales hasta 1 m). La ecuacidn (33) no es adaptable para -

su uso en regiones aridas.

3.4.3.4. Método aerodindmico

Para determinar la evaporacién, por el método aerodinid
mico, se recomienda la ecuacidn (18). En este caso, de todas

maneras, es necesario tener en cuenta la influencia de la ad
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veccidén y de la estratificacidn de la temperatura. Para ex—-
cluir la influencia de la adveccidn, las mediciones de los -
gradientes de la tensidn de vapor y de la velocidad del vien
to se hacen sobre terrenos llanos con vegetacidn homogénea.

Brogmus (1.952) propone métodos para determinar las correc-—-

ciones de la estratificacidén de temperaturas.

Para precisar, estos métodos requieren extensas zonas -
llanas con vegetacidn uniforme (y retencidn de agua en el --
suelo) y como ademds resulta muy dificil conservar los ins--
trumentos funcionando adecuadamente durante largos periodos
es casi imposible que estos métodos puedan usarse en cuencas
ordinarias, utilizdndose casi exclusivamente en cuencas expe

rimentales.

3.4.3.5. Métodos empiricos

Los métodos empiricos para determinar la evaporacidn,
a diferencia de los métodos del bhalance, se basan en datos -
meteoroldgicos medios tales como temperatura y humedad del -
aire, velocidad del viento, nubosidad y duracidén de luz so--
lar. Algunos métodos también usan datos de evaporacidn desde

la superficie del agua o desde un evaporimetro.

3.4.3.5.1. El1 método de la formula combinada

. La f6érmula combinada (Tanner y Fuchs, 1.968; Mc Ilroy,
1.968; Fleming, 1.968; Concejo de Recursos Hidricos de Aus--
tralia, 1.970b), deriva de la ecuacidn del balance de ener—-
gia y de las ecuaciones del transporte de calor sensible y -

latente, y puede expresarse como sigue:
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1.000 T | oo, .
P, L T | BaHgod* —1 {(e, —e))-(e_ - e} T £(w)

(34)

donde pw y L son la densidad y el calor latente de vaporiza-
cidn del agua, I' es el gradiente de la curva de tensidn del

vapor saturado con respecto a la temperatura, Y es la cons——
tante psicrométrica, Rn es la radiacidn neta, HSO es el flu-
jo de calor a través del suelo, P,y cp son la densidad del

aire y su calor especifico a presidn constante, e,y e, son

la tensidn del vapor de agua en la superficie y a una altura
z por encima de ella, e: v e: son las tensiones de satura— -
cidn del vapor correspondientes a las temperaturas en la su-
perficie v a la altura z por encima de ella, T es el periodo
del balance, y £(u) es una funcidn de la velocidad del vien-

to. El1 valor de T se calcula como media de las temperaturas

en la superficie y a la altura z por encima de ella.

El valor de f(u) generalmente se determina empiricamen
te para un tipo particular de superficie con su cobertura -
vegetal y con un conjunto limitado de condiciones climiticas.
Ejemplos de estas ecuaciones pueden encontrarse en las cita-~
das referencias. Cuando las dimensiones del Area evaporante
son suficientemente grandes, f(u) se puede determinar por la
teoria del perfil del viento, como en el perfil de KEYPS (Se

llers, 1.965):
)

f(u) = K2 u, |2+ In {(z +4d+ zr)/zr} (35)

donde K = 0,43 es 1la constante de Von Karman, u, es la velo-
cidad del viento a una altura z, ® es el parametro del per--
fil adiabatico, d es el plano de desplazamiento cero y z_ es

la superficie de la cobertura vegetal. Los valores de d y z.
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se pueden determinar por observaciones experimentales del --
perfil del viento (seccidn vertical) cerca de la superficie

de la vegetacidn estudiada. Sobre vegetacidn irrigada, es -~
conveniente suponer ® = 0 (Tanner y Pelton, 1.960; Van Ba-

vel, 1.966). Cuando la superficie eyaporante estd himeda, —-
e, = e: , ¥ la evapotranspiracidn potencial‘Eo se puede ex--—

presar por la formula:

1.000 T

P c
= _ - a p % _
o Py, L T4y (Rn Hso)*' T (ez ez) T £(u) (36)

La evapotranspiracifn potencial es la evaporacidén que
puede producirse, desde cualquier superficie, bajo un conjun
to de condiciones meteoroldgicas dadas, si hubiera una ali--

mentacifén ilimitada de agua a la superficie.

Las ecuaciones (34) y (36) pueden combinarse de forma
que permitan eliminar la tensidn de vapor e_ en la superfi--
cie evaporante, de modo que la Ginica medicifn requerida sea
la temperatura superficial. La ecuacidn resultante, que rela
ciona la evaporacidn con la evapotranspiracidn potencial, —-

es:

Y+T 1.000 p, e
= -——a P -
E ¥ EO T o I (eS ez) T f(u) (37)

Para la aplicacién de las f8rmulas combinadas a super
- ficies con vegetacidn, la radiacidn neta, Rh’ se mide, por -
lo general, directamente con radidmetros (Fritschen y Van --
Wijk, 1.959; Funk, 1.959) v el flujo de calor en el suelo, -
Hso,'se determina colocando placas sobre &1 (Monteith, 1.958;
Philip, 1.961) o se calcula a partir del perfil de temperatu
ra (Van Wijk, 1.963).
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3.4.3.5.2. Otros métodos empiricos

En Inglaterra, la evapotranspiracidn Eo en una extensa
zona cubierta de un denso cesped, con suficiente humedad, es
una funcidn lineal de la evaporacién Ep obtenida desde la su
perficie del agua con evaporimetro hundido, enrasado con el
nivel del suelo, evaporimetro denominado britinico (Penman,

1.956):

E =1fE (38)

El coeficiente f para la parte Sureste de Inglaterra -
varia entre 0,6 en el invierno ¥ 0,8 en el verano, con un va

lor medio anual de G,75.

Blaney y Criddle {(1.950) propusieron una f8rmula para
determinar la evapotranspiracidn en una cobertura vegetal --

bien humedecida, que es la siguiente:

E, = 45,8 K TP (B + 17,8 (39)

donde E0 es la evapotranspiracidn para un ciclo de cultivo,
K es un coeficiente determinado experimentalmente para cada
tipo de vegetacidn o cultivo, P es el porcentaje mensual de
horas de luz con relacidn al afio, y @ es la temperatura me—-

dia mensual.

Los valores numBricos del coeficiente K, establecido -
por los autores (Blesney, 1.954a, 1.954b; Penman, 1.963) para
cultivos en regadio en el Oeste de EEUU, figuran en el cua—-
dro 2.

El valor mids bajo de K para cada cultivo corresponde a
los climas de regiones costeras y el mids alto a los climas -

de zonas aridas.
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CUADRO 2

Valores del coeficiente K de Blaney y Criddle

para varios cultivos

Duracién del ciclo (meses)

Cultivo K

Alfalfa Libre del periodo de heladas (entre

heladas) 0,80-0,85
Judias 0,60-0,70
Maiz 0,75-0,85
Algoddn 7 0,60-0,65
Lino 7-8 0,80
Cereales 3 0,75-0,85
Sorgo 4-5 0,70
Agrios 7 0,50-0,65
Nogal Libre del periodo de heladas (entre

heladas) 0.70
Otros arbo
les fruta-
les Libre del periodo de heladas 0,60-0,70
Pastos Libre del periodo de heladas 0,75
Trébol la-
dino (Meli
lotus sp) | Libre del periodo de heladas 0,80-0,85
Patatas 3-5 0,65-0,75
Arroz 3-5 1,00-1,20
Remol. azu
carera 0,65-0,75
Tomates 0,70
Hortalizas 0,60
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El método de Blaney y Criddle se recomienda para calcu
lar la evaporacidn en tierras regadas y en zonas con poca nu
bosidad. Segiin estimaciones aproximadas, el error del método,
para valores medios del perfodo anual y vegetativo, es del -
orden del 15 al 257.

Thornthwaite y Holzman (1.942) desarrollaron la siguien
te ecuacidn para la evapotranspiracién potencial mixima posi

ble mensual:
_ , /108
E = 16D C~j{~) a (40)

donde D' es el porcentaje mensual de horas de luz, con rela-
cidn al afio, a = 0,93/(2,45 - In i), § es la temperatura me-
dia mensual del aire; i es la suma de valores mensuales de -
los indices de temperatura i = (6/5)!°°'* para los doce me--

ses del afo.

Para calcular la evaporacidn media anual en una cuenca

de un rio, Turc (1.955) ha propuesto la férmula:
E=7P/{1 + (P/.r~:0)n}1/n (41)

donde P es la precipitacién anual y Eo es la evapotranspira~
cién probable (evaporacidén mixima posible bajo condiciones -
meteoroldgicas dadas y suficiente humedad del suelo). Turc -
supone que el valor del pardmetro n es igual a 2 y determina
E0 como una funcidn de la temperatura media del aire B (Eo =
=300 + 25 8 + 0,05 6%). La misma ecuacidn se puede usar pa
ra el c3lculo de la evaporacidn en pequeflas areas y para cor
tos periodosvde tiempo; para ello, en la férmula (41) P po-—-
dria ser reemplazable por P + AM, donde AM es la pérdida de

humedad del suelo, en forma de evaporacidn, durante el perio

do del balance.
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Konstantinov (1.968) ha propuesto un método para el —-
cidlculo de 1la evaporacién media en zonas llanas con exceso -
de agua y con aproximado equilibrio hidrico, a partir de la
temperatura y humedad del aire medidas a una altura de 2 m -
en la caseta de una estacidn meteoroldgica. La evaporacidn -
media anual se determina directamente por medio de un &baco
(Figura 8) que relaciona los valores de la temperatura media
anual y de la humedad absoluta. Estos valores representan la
evaporacidén en un irea de varios kildmetros cuadrados, que -

rodea la estacidn meteoroldgica.

emb /IO& 60&00
: ~ 3
w =
J | s 100

100
920 -5 -0 -5 0 5 10 15 20 25 30 0°c

FIGURA 8. Grafico para el cdlculo de la evaporacién anual -
(mm/afio) desde el suelo, deacuerdo con la tempera
tura media anual (°C) y la humedad del aire, medi
da a una altura de 2 m.

Los métodos que estiman la evaporacidn a partir de la
temperatura del aire no son de garantia, debido al retraso -
estacional entre la temperatura y la radiacién. Las fdrmulas
estimativas deberfan tener en cuenta el balance de energfa,

bien explicita o implicitamente.
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3.4.3.6. Mé&todos usados en la URSS

En la URSS, Budyko (1.956) ha desarrollado métodos pa-
ra determinar la evaporacidén media en grandes &reas, para di
ferentes tipos de superficies, y también para meses sueltos

y afios. La evaporacidn media anual se puede determinar por -

medio de:
- — 1/2
_ [ 1.000 P R (-1.000 R)) py P L
Bl T n U5 T e Tooo (42)
w W n

donde P es la precipitacidn media anual, Rh es la radiacidn
neta sobre vegetacidn himeda, vy pw v L son la densidad y el

calor latente de vaporizacidn del agua.

Los valores anuales de Rn han sido representados en ma
pas y se pueden determinar para cualquier punto dado. E1 ~ -
error medio relativo cuadridtico calculado por la fdrmula ~ -

(42) es de cerca del 17%.

Para utilizar el método de Budyko en el cdlculo de la
evaporacidon media mensual es necesario tener datos sobre pre
cipitacidén (P), escorrentia (Q), temperatura (0) y tensién -
de vapor (e). Si existe déficit de agua, para calcular los -
meses de verano se usa la siguiente f&rmula:

E M, + M)

E = 5 Mo si M1 -+ M2 < 2Mo

(43)
E = E0 siM +M, > ZMO
El agua almacenada en la capa situada a 1 m por encima
del suelo, M;, al comenzar el primer mes ci3lido, se determi-
na aproximadamente por medic de un mapa especialmente dibuja
do, mientras que para todos los meses siguientes se calcula

por la férmula:
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) MI(ZMO - Eo) + ZMO(P - Q)
2 2M + E
[¢] o]

(44)

=
]

M, +P-Q-E siM, +M, 3 2M

La evapotranspiracién midxima posible (Eo) se calcula -
mediante abacos especiales que dependen del déficit de hume-
dad del aire (ez - e,),donde e, es la tensidn del vapor a 2
m por encima de la superficie, y ef es la tensidn del vapor
saturado a la temperatura del aire 2 m por encima de la su--
perficie. El agua critica almacenada (Mo) se puede determi--
nar usando tablas que dependen de la temperatura media men--
sual del aire y de la zona geobotdnica. El error medio rela-
tivo de cdlculo de la evaporacidn mensual, por este método,

es aproximadamente del 25%.

La evaporacién diaria, para una superficie cubierta de
nieve, se puede calcular por las siguientes férmulas (Kuzmin,
1.953; Konoplyantsev, 1.970):

E

(0,18 + 0,98 ) (e - e;) (45)

=
#

(0,24 + 0,04 u,p) (ef - e,) (46)

* * . A
donde u,;4,, e__, e, y e, son los valores medios diarios de: -

sn
velocidad del Vviento, tensidén del vapor saturado correspon--
diente a la temperatura de la superficie de la nieve y a la
temperatura del airey su tensidén de vapor respectivamente. -
Los subindices 2 y 10 indican la altura, en metros, por enci
ma de.la superficie de la nieve, a la cual se han hecho las

respectivas mediciones.

La evaporacidén mensual, desde la nieve, se determina -
por medio de estas fdérmulas con un error relativo standard -
de cerca del 30%.
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La evaporacidén media mensual en los pantanos se deter-
mina a partir del balance de radiacidn de la superficie del

pantano (Romanov, 1.961):

E=19 R.n (47)

donde el coeficiente Y, que varia de un mes a otro, se obtie
ne de tablas empiricas, teniendo en cuenta el tipo de panta-
no, mientras la radiacidn neta Rn (K - cal/cem? por mes) se -
calcula por uno de los métodos conocidos, a partir de datos

meteoroldgicos standard.

La evaporacidn en bosques para meses sueltos de la es-

tacidén calurosa se calcula por la ecuacibn:
ZE =Yy L EO (48)

donde el coeficiente P viene representado por la radiacidn -
del indice de aridez, ZRn/(LEP); E0 tiene el mismo valor que
en la ecuacidn (43) y se determina por los mismos &bacos en

funcién del déficit de humedad del aire; R.n es aqui la radia
cidén neta de la superficie con diferentes coberturas en la -
superficie (praderas, tierras en barbecho, etc.) medida en -
las estaciones meteorolfgicas. Las sumas ZEO, IR y IP estan

calculadas por sumas consecutivas comenzando con el primer -
mes de calor: primero para Mayo (V), a continuacidn para dos
meses, Mayo y Junio (V - VI), después para tres meses, Mayo,
Junio y Julio (V - VII), y asi sucesivamente hasta el fin --
del Gltimo mes de calor Mayo - Setiembre (V - IX). A partir

de las sumas IE, determinadas por medio de la ecuacién (48),
la evaporacidn en un bosque para un mes cualquiera, por ejem

plo, para Julio, se obtiene por:

VII VI
E = L E~- L E
VII v v
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Para determinar la evaporacidn en zonas regables se -
usa el método del balance térmico. La evaporacidn se expresa
mediante la f&rmula:

1.000 p _ gy -wm_) (49)

E =
gw L n a SO

donde la radiacién neta R se determina directamente y el va
lor del flujo de calor a través del suelo (Hso) se calcula -
midiendo la temperatura del suelo a profundidades de 5, 100,
150 y 200 mm. Igualando las ecuaciones (33) y (49), se obtie

ne la siguiente:

- (Rn B ‘HSO)Ae
a AB+ 1,56Ae

H (50)

que se usa para calcular la turbulencia del flujo de calor -
cuando (Rn - Hso) > 0,10 Kcal/cm? por minuto, 46 > 0,1°C, -
Ae 2 1 mb.

Si (Rn - HSO) < 0,10, o uno de los valores A6 o Ae es

negativo, el flujo de calor turbulento se determina por:
Ha = 1,35 KA6 (51)

Los gradientes A0 e Ae y el coeficiente de difusidn de
turbulencia K se obtienen a partir de datos experimentales -~
sobre velocidad del viento, temperatura y humedad del aire y
dos alturas sobre la superficie cero (0,5 y 2 m). E1 término
"superficie cero" se refiere al nivel al cual la velocidad -

del viento es igual a cero.

El error relativo standard, cuando se determinan los -
valores de 10 dias de evaporacidn por el método descrito del
balance térmico, es del orden del 15%. La magnitud de los —-
errores de los valores de evaporacién calculados se determi-

. - . -
na por comparacidn con los valores obtenidos con evaporime--
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tros de suelo y lisimetros o con los calculados por el méto-

do del balance hidrico.

3.4.4., Mapas de evaporacidn

Basidndose en los valores obtenidos de la evaporacidn,
calculados normalmente por el método del balance hidrico, se
confeccionan mapas de evaporacidn en las cuencas de los rios,
a partir de los cuales se determina la evaporacidn para cuen
cas no estudiadas. Los métodos estdn descritos por Nordenson
(1.968); OMM (1.970b); Gidrometeoizdat (1.967). Los mapas de
evaporacidn para superficies de agua se confeccionan general
mente a partir de los datos proporcionados por los evaporime

tros.

3.5. Variaciones del agua almacenada en cuencas hidrografi-
cas

3.5.1. Generalidades

Como ya se dijo en el apartado 2.2., las variaciones -
del agua almacenada en las cuencas hidrogridficas se deben te
ner en cuenta tanto cuando se calcula el balance hidrico pa-'
ra cortos periodos de tiempo (afio individual aislado, esta--
cifn del afio, mes o un periodo mds corto aiin), como cuando =~
se calculan balances hidricos medios estacionales y mensua~-

les.

Todos los términos de la ecuacidn del balance hidrico,
que guardan relacifn con las variaciones del agua almacenada,
son determinados por diferencia entre el agua almacenada al

principio y al final del perfodo del balance hidrico.
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El agua almacenada en las cuencas hidrograficas com- -

prende: -

a) E1 agua superficial (SS) almacenada sobre la super-

ficie de la cuenca.

b) El agua subsuperficial (M) almacenada en el suelo y

en la zona no saturada.
¢) El agua subterrinea (G).

En climas templados y frios, con una capa de nieve es-
table, la principal acumulacifn de agua tiene lugar en el in
vierno, mientras que en climas cdlidos y tropicales &sto ocu
rre durante la estacidén de lluvias. Los balances hidricos de
estos dos tipos difieren en que la precipitacidn sdlida, acu
mulada en forma de cubierta o capa de nieve en el primer ti-
po, se transforma en escorrentia sb6lo después de un cierto -
tiempo, mientras que en el segundo tipo, la precipitacidn 1i
quida se incorpora al proceso hidroldgico inmediatamente des

pués de que cae o al poco tiempo.

3.5.2. Almacenamiento de agua superficial

El agua almacenada sobre la superficie de la cuenca es
td compuesta de:
1) Agua de lluvia, detenida en las microdepresionmes.

2) Agua en estado sdlido (cubierta o capa de ﬁieve, -

campos de hielo, glaciares).

3) Agua de la red hidrogrdfica, cauces de los rios, la

gos, embalses, pantanos)
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3.5.2.1. Almacenamiento de agua en las microdepresiones

El agua almacenada en las microdepresiones (charcos y
fangales después de lluvias y chubascos) no dura mucho, por
lo general, y resulta entonces dificil tenerla en cuenta y -
medirla con exactitud. Este agua se pierde rapidamente por -
evaporacidn y por infiltracidén dentro del suelo, por lo cual,
deberd tenmerse en cuenta por otros té&rminos adicionales en -

la ecuacidén del balance hidrico.

3.5.2.2. Almacenamiento de agua en estado sdlido

Las variaciones del agua almacenada en forma de capa -
de nieve se eval{ian mediante inspecciones regulares de las -
zonas nevadas, tan frecuentes como sea posible, a lo largo -
de rutas especiales que cubren la cuenca del rio y tienen en

cuenta la configuracidén del terreno.

Las té&cnicas de medicién y cllculo de la nieve almace-
nada estdn descritas en (OMM, 1.970a; Kuzmin, 1.960; Toebes

y Ouryvaev, 1.970).

Los métodos para evaluar las variaciones del agua alma
cenada en campos helados (costras de hielo) se incluyen en -

el apartado 5.5.

3.5.2.3. Acumulacidn de agua en lagos y embalses

La acumulacidén de agua en lagos y embalses depende de
su capacidad, de la superficie de los lagos en la cuenca y -
de la amplitud de las fluctuaciones del nivel del agua duran

te el balance hidrico.
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El agua almacenada -

N p

en los lagos debe tenerse
en cuenta si hay mis de 2-
~3% de superficie de lagos
en la cuenca total. Para -
calcular las variaciones -
del agua almacenada en la-
gos y embalses se utilizan
hx. curvas que relacionan el -

. %h agua almacenada en el lago
. (;\’\~\\\~_ con el nivel medio del agua.
c 5 Para garantizar el -

o]

célculo del nivel medio =--

FIGURA 9. Esquema de la ubicacidn del agua en grandes lagos
de estaciones de aforo
y ejes de equilibrio en
el embalse de Rybinsk. tud de 10 mm, es necesario
Los ejes de equilibrio
corresponden a la direc
cidn del viento: 1. Nor de los niveles de agua des
te y Sur; 2. QOeste y Es
te; 3. Noroeste y Sures
te; 4. Noreste y Suroes de aforo racionalmente si-
te; 5. Aforadores .

y embalses, con una exacti
obtener informacidn acerca
de una red de estaciones -

tuadas, que tiene en cuen-
ta las caracteristicas especiales de la masa de agua, y, si
es posible, excluye la influencia de distorsidn de las fluc-

tuaciones relativas del nivel del agua.

Las fluctuaciones relativas de los niveles de los la--
gos se deben a las subidas y bajadas producidas por los vien
tos, y en los'embalses, también por olas de largo periodo, -
originadas por el régimen irregular de las centrales eléctri
cas. Para eliminar el efecto de las subidas y bajadas de ni-
vel debidas al viento, las estaciones de aforo o medidores -

(sobre lagos extensos y poco profundos) se sitiian prdximas -
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FIGURA 10. Diagrama de la ubicacidn -
de aforadores y ejes de =
equilibrio en el embalse -
de Kuibyshev. Los ejes de
equilibrio corresponden a
la direccidn del viento: -
1. Norte y Sur; 2. Oeste y
Este; 3. Noroeste y Sures-

te. 4. Noroestey Suroeste;:

5. Estaciones de aforo

al centro de gravedad -
de la masa de agua (ejes
de equilibrio) donde las
fluctuaciones relativas
del nivel del agua son

pequefias. En los grandes
embalses, donde perfodi
camente se observa un -
considerable descenso -
de la superficie del ~-
agua, los aparatos de -
medida se instalan en -
las orillas a lo largo

de los mismos (Figuras

9 y 10). En los lagos -
de montana, caracteriza
dos por una circulacién
compleja de flujos de -
aire sobre la superfi--
cie del agua y en los -
que el movimiento de -~
fluctuacidn no se obser
va, los aparatos de me-

dida se montan en la pe

riferia del lago y sobre islas, de modo que estas fluctuacio

nes locales del nivel se puedan eliminar,

Para calcular la variacidn del

volumen de agua, ASL, -

en un lago o embalse, se determina el nivel medio del agua a

partir de los datos eobtenidos. El nivel medio en lagos no --

profundos (de poco calado) y en grandes embalses se obtiene

directamente por las lecturas de un medidor de niveles (o de
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varios medidores) afectado lo menos posible por el viento. -
El nivel medio del agua embalsada se determina separadamente,
por secciones con diferentes taludes de la superficie del --
agua. El nivel medio del agua en lagos profundos se calcula
como media ponderada de las lecturas de todos los medidores

utilizados en la operacidn.

El volumen de agua se determina por el nivel medio del
agua y con la curva que relaciona voldmenes con niveles de -

agua.

La variacidn del agua almacenada durante el balance la
determinamos por diferencia entre el volumen de agua al prin

cipio y al final del mismo.

Para embalses con distinto talud se utilizan, para ca-
da seccidn, curvas diferentes de alturas-caudales, es decir,
el volumen de agua se determina, por secciones separadas, —--
por la media aritmética del nivel del agua, obtenido por lec

turas en los medidores instalados en la seccidn dada.

Si hay varios lagos o embalses en la cuenca del rio, -
el incremento de agua almacenada se calcula para cada lago o

embalse por separado.

Para todas las masas de agua, y especialmente para los
embalses y lagos, donde las fluctuaciones del nivel del agua
dan como resultado grandes variaciones en la superficie, el
nivel medio del agua se puede determinar con exactitud, sdlo
si hay una eficaz coordinacidn de alturas en todos los ins--
trumentos registradores. En la URSS la nivelacidn es muy uti
lizada para coordinar los datos en los instrumentos registra
dores (Karaushev, 1.969). Este método ayuda a evitar los - -
errores en las lecturas de los instrumentos medidores y faci
lita el establecimiento de un dato: el "cero comin', en todos

los instrumentos (limnimetros) que operan sobre el nivel del agua.
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3.5.2.4. Almacenamiento de agua en el cauce de un rio, en -
una cuenca dada

En este apartado se utilizan los siguientes simbolos -

especificos:
Simbolo Significado Unidades
b1, bz, &,
C, D, d, K Coeficientes empiricos Varias
i Pendiente de la superficie
del agua en tanto por mil
L Distancia del punto consi-
derado a la desembocadura Km
m Porcentaje de superficie -
de cuenca -
q Descarga por unidad de - -
drea de la cuenca m3/s/Km?
u Velocidad de la corriente m/s
Tiempo de recorrido entre
secciones del rio s

Las estimaciones de la variacidon del agua almacenada -
en el cauce de un rio, de una cuenca dada, se hacen solamen-—

te para periodos de crecidas y estiajes y en meses en los —--

que existan diferencias considerables de caudal al principio

y al final del mes.

Para estimar el agua almacenada en los cauces de una -
red de drenaje es conveniente subdividirlas en grandes, me--
dianas y pequefias (Nezhikhovski, 1.967). Una gran red de dre
naje se supone que debe incluir todos los rios con grandes -
cauces, controlados aguas arriba por limnimetros situados a
igual distancia (L) de la desembocadura del rio (donde L es
50, 100 & 150 Km) y aguas abajo por el de salida. El resto -

de la red de drenaje se trata como mediana o pequena.
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En cuencas de drenaje con un drea comprendida entre -~
15,000 y 100.000 Km? y con una red de observacidn razonable-
mente densa son aconsejables limnimetros en puntos a una dis
tancia de 100 Km de la desembocadura del rio. En el caso de
una red de observacidn menos densa, la distancia elegida es
de 150 Km. Para pequefias cuencas (menores de 15.000 Km?) L -
se considera igual a 50 Km y para grandes cuencas (mds de --

100.000 Km?) L se fija en 150 Km.

La red de drenaje asi definida se divide durante su re
corrido en tantos sectores como afluentes haya en el rio ~ -
principal. Si estos sectores son imposibles de realizar, se

dividird atendiendo al nimero de estaciones de aforo.

El almacenamiento de agua, para una seccidén j del rio,
se valora por el caudal medio Qj en esta seccidn en un tiem-

po determinado y con un tiempo de recurrencia Tj.

Para estimar Qj en una seccidn con datos hidrométricos

disponibles se utilizan los siguientes procedimientos:

1) Estimacién a partir del caudal del rio, Qj’ en la -
estacidn de aforo situada en una seccién con flujo

lateral pequefio:

.= : 2
QJ m QJ (52)

donde el coeficiente m representa el tanto por cien
to de la superficie de cuenca que se encuentra por
encima de la parte media de la seccidén con respecto
a la superficie de cuenca situada por encima de la

estacidn de aforo.

2) Si no hay grandes afluentes en el sector, el caudal
medio del rfo se estima como la media aritmética, -

es decir:
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=1
Qj - 2 (QjI + QJO)

donde QjI y Qjo son los caudales aguas arriba y - -

aguas abajo de las secciones final e inicial.

El volumen almacenado Vj para la seccidn, vale:
V. =Q. T. 53
J QJ ] 53)

donde Tj es el tiempo invertido (tiempo medio del recorrido)

entre secciones situadas en las estaciones de aforo.

Si hay un afluente suficientemente grande con respecto
a una cuenca, es decir, un caudal préximo al 50% del caudal
total, el caudal medio del rfio en la seccidn se estima por -
medio de coeficientes ponderados, v la ecuacidn (53) se con-

vierte entonces en:

Vj = {K QjI + (L - K) Qjo} T (54)

El coeficiente ponderado K tiene por expresidn:
K =0,5- (0,5 - L;/L) ai/a (55)

donde L; es la distancia entre la estacidn de aforo,situada
en la seccidn aguas arriba, y la desembocadura del afluente,
a1 es la superficie de cuenca del afluente y L y a son la --

longitud y el drea de la cuenca completa.

En la confluencia de varios rios, por ejemplo dos de -
un tamafio similar (Figura 11), V se calcula mediante la ex—-

presidn:

»Vj = b1Q1 + b2Q2 + 8Q = (56)

donde Qi1, Q2, Q3 son los caudales del rio en las estaciones
de aforo de la parte alta de los afluentes y en la estacidn

de aforo de salida en la parte mids baja, respectivamente, y

91



los coeficientes b , b,, § se determinan por medio de las ~--

ecuaciones siguientes:

b =T, +T. - 61 ;3 b, =T, +T. - )
i, i, i, i,
(57)
E 5 2
==+ — (1, +71.)—+ (1. +7T.)—
2 2 1 3 a J2 3 a

donde T, , T. , T. son

2 los valores de tiempos
1 de retardo correspon- -~

dientes a las cuencas y
a y a, son las superfi
cies receptoras de las

cuencas en la parte al-

ta del rio.

El almacenamiento
en las cuencas con re--—
des de drenaje medianas
y pequefias se puede ob-

tener mediante la expre
3

FIGURA 11. Esquema de la confluencia sioni _
de rios en una seccidn, ex— _q 6 .
plicando el procedimiento Vchl - (CA+D)x10" (58)

de divisidn en sectores pa
rael cdlculo del almacena- donde q es el caudal es
miento en los cauces usando

las ecuaciones (56) y (57) pecifico por unidad de

drea, y u, la velocidad
media de la corriente del rio en m/s, due se calcula como la
media.aritmética de las velocidades de la corriente en tres
o cuatro rios similares, cuya longitud es < 50, 100 & 150 Km;
A es el area de la cuenca completa, y C y D son factores cal

culados para rios de llanura en la URSS (Cuadro 3).
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CUADRO 3

Valores de los factores C y D para la estimacidén del almacenamiento en las cuencas con medianas
vy pequefias redes de drenaje (ecuacidn 58)

Tipo de 1la red de drenaje (distancia a la boca, Km)

Zona natural 0 - 50 0 - 100 0 - 150
| C D c D c D
Tundra 0.017 6.65 0.040 40.3 0.066 108
Bosque 0.018 6.49 0.042 39.8 0.068 107
Bosque-estepa 0.013 7.53 0.035 43.1 0.061 110
Estepa 0.011 7.88 n0.032 44,2 0.058 110
| Semidesierto 0.011 8.09 0.031 45.1 0.057 111
B CUADRO 4
Valor del factor d en la ecuacidn 59
Planicie Caracteristicas morfométricas _

Relacidn del ancho medio durante las crecidas con - d

© llanura inundable el ancho medio durante el estiaje (bajo caudal)

Muy grandes 40 - 30 0.12 - 0.14
Grandes 25 - 30 0.15 - 0.16
Medias 15 - 10 0.19 - 0.22
Pequenas 5-2 0.26 - 0.30
Ninguna 1.3 -1.1 0.32 - 0.35




La velocidad media de la corriente u puede estimarse -
con mayor aproximacién como la media aritmética de las velo-

cidades de corriente G', calculadas para rios similares por:
= 5 A0,25 0,38
u' = 0,75 d > i“e 5
75 @ @222 (59)

donde i es la pendiente media de la superficie del agua du--
rante el periodo de estiaje en metros por mil, Qmax es la me
dia de las crecidas maximas, estimada con datos de observa--
- ., - - 3 -

cidén, o en su ausencia, con datos procedentes de rios simila
res, v d es un par@metro tomado del cuadro 4. El almacena- -
miento total en el cauce, para un tiempo determinado, se ob-
tiene sumando los valores del almacenamiento de agua en las

grandes, medianas y pequefias redes de drenaje, es decir:

v, = IV. +V
J

ch (60)

chi

La variacién del almacenamiento en el cauce, AVc se

h’
calcula por diferencia entre el volumen total del almacena--
miento en el cauce de la cuenca al principio y al final del

periodo del balance.

El volumen almacenado, AV se transforma en una altu

ch’

ra equivalente, ASc (ecuacidn 4, apartado 2.6), para su uso

h
en la ecuacidén del balance hidrico.

Las té&cnicas descritas para evaluar el almacenamiento
de agua en los cauces se recomiendan para cuencas con areas
de mis de 3.000 - 5.000 Km?>. En cuencas de menor superficie
los valores del almacenamiento en los cauces son generalmen-

te insignificantes.
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3.5.3. Almacenamiento de humedad en el suelo

La evaluacidn del almacenamiento de humedad en el sue-
lo y sus variaciones en la zona no saturada se efectdia a par
tir de mediciones de la humedad del suelo, por métodos de pe
sadas o neutrones (Bell y Mc Culloch, 1.966; Cope y Trickett,
1.965; Kharchenko, 1.968; Toebes y Ouryvaev, 1.970; Rode, —-
1.967).

Para estudios mAs exactos del balance hidrico, las ob-
servaciones de la humedad del suelo deben cubrir todo el es-
pesor del manto por debajo del suelo hasta el nivel piezomé-
trico, o cuando el nivel superior del acuifero esté a mids de
4 m de profundidad deberdn llegar hasta la zona mis profunda
penetrada por un frente de humedad. Esta profundidad depende
del régimen climdtico, pero generalmente no deberid ser menor
de 4 m (Kachinski, 1.970). El contenido de humedad del suelo
se podrd evaluar aproximadamente a partir de medidas a 1 m -

de profundidad.

Para evaluar las variaciones del contenido total de --—
agua, o el contenido de agua en diferentes capas o estratos
de la cuenca total o parcial, es necesario determinar el ni-
mero O6ptimo de puntos de medic1dn, lo que permitird el cdlcu
lo del contenido medio de agua con una exactitud dada (Kov--~

zel, 1.972; Mc Guinness y Urban, 1.964).

Las observaciones de la humedad del suelo se efectiian
por muestreo, durante los periodos caracteristicos del aifio.
Los datos que resultan se evaluan por métodos estadisticos -

standard.

Cuando se usa el método gravimétrico, el nimero de pun
tos de observacidn establecido depende de la exactitud reque

rida para la determinacidn del agua almacenada. El error co-
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metido en la determinacidn del contenido medio de agua en --
una capa de suelo de 1 m, conteniendo 8 - 10 muestras de sue

lo, no excede, generalmente, del 10 - 157 del valor medio.

Cuando se usa el método del neutrdén, la determinacidn
del contenido de agua en lugares seleccionados (con una su——
perficie que va desde varios cientos hasta varios miles de -

m) se hace por medio de tdladros convenientemente situados.

La determinacidn de la variacién de la humedad en la -
capa superior del suelo se realiza en todos los puntos de ob
servacidn de la cuenca del rio. El contenido de agua en la -
zona de aireacidn se determina para toda la cuenca, como una

media ponderada, en mm de espesor de agua.

Las observaciones de humedad del suelo en la zona de -~
aireacidén, entre 1 m y el nivel del agua subterrdnea, se - -
practican raramente pues las observaciones se realizan fre--
cuentemente en la zona superior del suelo. De todas formas,
algunas veces, en su parte inferior puede producirse una acu
mulacidn considerable de agua. Para usos del balance en pe--—
riodos largos, esta acumulacidn puede transformarse en otros
componentes del balance hidrico, que pueden determinarse. Pa
ra usos del balance en periodos cortos, el m&todo del neu- ~
tréon es el método mids satisfactorio de muestreo para espeso~

res de suelos considerables.

3.5.4. Almacenamiento de aguas subterrineas

(Los simbolos especialmente usados en este apartado fi

guran al comienzo del apartado 5.4.).

En el cdlculo del balance hidrico de la cuenca de un =~

rio, las variaciones en el nivel piezométrico del acuifero -
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(AG) se determinan a partir de los datos de campo recogidos
en puntos de observacifén, generalmente pozos, y de lecs valo-
res del coeficiente V. En el caso de descenso de los niveles
del agua subterrinea, V representa la porosidad eficaz Vsz’
y en el caso de elevacidn de los niveles representa el défi-
cit de saturacidn vuz del subsuelo y suelo por encima de la
zona de capilaridad. El cdlculo de la variacidn del agua sub
terranea almacenada se realiza por separado, segiin se trate
de perfiodos de descenso o de elevacidén de los niveles piezo-
métricos. Para un cdlculo aproximado, las variaciones del —--
agua subterrinea almacenada se pueden evaluar para cualquier
periodo de tiempo, suponiendo que el déficit de saturacidn -
es igual a la porosidad eficaz o coeficiente de almacenamien

to.

Las variaciones del agua subterrinea almacenada en una

zona homogénea se calculan por:
AG = v ¢ Ah (61)

donde Ah es la variacidén media del nivel piezométrico en la

zona.

Las variaciones del nivel piezométrico en una cuenca,
para un determinado periodo, se determinan calculando la di-
ferencia entre los niveles medios al comienzo y al final del
periodo considerado. Los niveles piezométricos del agua sub-
terrdnea se miden en pozos o piezémetros, teniendo en cuenta
la topografia y las estructuras geoldgicas de los acuiferos.
En cuencas con condiciones hidrogeoldgicas homogéneas el ni-
vel medio se calcula como media aritmética, mientras oue en
cuencas con condiciones heterogéneas se calcula como media -
ponderada. En estas cuencas puede haber considerables varia-

ciones locales en el nivel piezométrico, aumentando el alma-

97



cenamiento de aguas subterr@neas en algunas partes y descen-
diendo en otras. Estas diferencias no se tienen en cuenta se
utiliza el valor medio de las variaciones del nivel piezomé-
trico del agua subterridnea para la totalidad de la cuenca. -
Las variaciones del agua subterrdnea almacenada se deben de-

terminar para cada estructura que constituya la cuenca.

La divisidén de la superficie de la cuenca en areas con
diferentes tipos de fluctuaciones del nivel de las aguas sub
terridneas, da como resultado un cdlculo mds exacto de los va
lores medios ponderados de la fluctuacidn del nivel piezomé-
trico y a veces basta con pocos pozos para aportar datos fia
bles.

La estadistica aplicada a la valoracidén de los datos -
deberia usarse para elegir el nimero Sptimo de puntos de ob-
servacidén para el conocimiento de las fluctuaciones del ni--
vel piezométrico de las aguas subterrineas. Esto no es posi-

ble en zonas con pocos puntos.

Para evaluar las fluctuaciones del agua subterrinea --
originadas por factores meteoroldgicos, los coeficientes de
correlacidn entre los niveles del agua en los pozos se calcu
lan para pozos situados a diferentes distancias unos de - -
otros. Esto permite la determinacidn del grado de sincroniza
cidén de las fluctuaciones del nivel en las cuencas, para las
cuales se calculan las variaciones de almacenamiento, asi co
mo también la representatividad de los puntos de observacidn
para diferentes zonas de la cuenca. Este andlisis regional -
de los datos de observacidén hidrogeoldgicos permite una eva-
luacidn mds objetiva de los cambios generales del nivel en -
los puntos de observacién elegidos (Popov, 1.967). Una mids -
amplia informacién sobre investigacidn en redes piezométri--
cas figura en Mandel (1.965) y Jacobs (1.972).
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De este modo, en una cuenca menor de 100 sz, en zonas
con unas distancias hasta el agua subterrinea menores de 5 m
en una zona forestal con un « lima templado vy bajo condicio—-
nes hidrogeoldgicas homogéneas, el almacenamiento de agua ——
subterranea puede calcularse con un 10% de exactitud si hay
alrededor de 10 puntos de observacidén para cada acuifero. Si
la distancia hasta el agua subterrdnea es mucho mayor de 5 m,

-
el nUmero de pozos puede ser menor.

El déficit de saturacién (vuz) se calcula, a partir de
los datos de campo, como la diferencia entre la capacidad de
humedad total y la humedad natural de los materiales en la -
zona de fluctuaciones del agua subterrinea (Krestovski y Fe-
dorov, 1.970). La porosidad eficaz o coeficiente de almacena
miento (vsz) es el volumen de agua extraible de una muestra
permeable saturada con respecto al volumen total de la mues-
tra. Estos valores se determinan midiendo el contenido de hu
medad de las muestras de los materiales tomados encima del -
nivel piezométrico del agua subterrdnea. Cuando se calcula -
la porosidad eficaz vsz se deberia tener en cuenta que hasta
los materiales completamente saturados pueden contener aire
retenido, que puede llegar a ser del 4 al 10% o mas con res—-

pecto a la porosidad del material.

Cuando el material, en la zona de fluctuaciones, esti
estratificado, V se calcula como un valor medio ponderado me
diante la siguiente ecuacidn:

1

Vv o= (62)

L e =]
<
"R
[a N
e

Ah  i=1

donde VvV es la porosidad eficaz de una capa cualquiera de ma-
terial de grosor di’ e Ah eg la variacién del nivel del agua

correspondiente al grosor iél di'
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Para una cuenca de un rio o para una regién grande con
condiciones hidrogeolfgicas heterogéneas, las variaciones --
del agua subterrdnea se estiman dividiendo la regidn en sub-
regiones relativamente homogéneas, calculando la variacidn -
del almacenamiento en cada subregidn, y sumando todas las va

riaciones de almacenamiento subregionales.

En algunos casos, el coeficiente de almacenamiento o -
el valor medio de la porosidad eficaz vsz se puede determi--
nar estableciendo una relacidn entre el flujo de entrada del
agua subterrdnea dentro del rio con la media de los niveles
piezométricos del agua subterrdnea en la cuenca. Para ello -
se miden los niveles de agua subterr@nea y la descarga duran
te el estiaje (perfodo de caudal bajo). Se trazan las curvas
que relacionan las descargas, ""q",por unidad de superficie de
la cuenca con el nivel piezométrico medio del agua subterrd-
nea en la cuenca, h. Si la descarga desde la zona saturada a
la zona de aireacidn no es grande, el valor medio del agua -
subterrinea almacenada, vsz’ por encima de la salida, puede

calcularse por la ecuacidn:

Vo, = Aq/Ah (63)

El valor medio de la porosidad eficaz, vsz’ se suele -

determinar por separado para los diferentes estratos.

Si las determinaciones en el campo de vsz no son posi-
bles, una primera aproximacidén de la porosidad eficaz puede

obtenerse con los valores que figuran en el cuadro 5.

- Una informacidn mis detallada sobre la medida del coe-
ficiente de almacenamiento de las aguas subterridneas en las
cuencas de los rios la proporcionan Lebedev (1.963), Popov -
(1.967), Toebes y Ouryvaev (1.970), Vsegingeo (1.968) y el -

Departamento de Recursos Hidricos de California (1.963).
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CUADRO 5

Valor medio de la porosidad eficaz en diversos materiales.
(en tanto por uno)

Vez
Arenas muy finas y arenas limosas ......... ... 0,10 - 0,15
Arenas finas y arenas arcillosas ..... eeenans 0,15 - 0,20
Arenas medias ....ieececiironioriecearesaesnas 0,20 - 0,25
Arenas gruesas Y graVAS ...esesscssscsseasssess 0,25 - 0,35
Areniscas con arcilla cementada .............. 0,02 - 0,03
Calizas fracturadas ......ceeeeeressnnnscsnane 0,01 - 0,10
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4. VARIABILIDAD DE LOS PRINCIPALES COMPONENTES DEL BALAN-
CE HIDRICO Y EXACTITUD DE SU ESTIMACION

4.1. Variabilidad de los principales componentes del balan-
ce hidrico

Las componentes del balance hidrico se consideran como
variables aleatorias en el espacio y en el tiempo. Por ejem—
plo, las series temporales de precipitacidn anual es una va-
riable aleatoria en el tiempo, y la precipitacidn o evapora-
cidn en un punto de la cuenca es una variable aleatoria en -

el espacio.

En estadistica, los valores observados se consideran -
como muestras de una variable aleatoria, es decir, como mues
tras independientes de una poblacidn infinita. Cada variable
aleatoria tiene su propia distribucidn, generalmente descono
cida, y aunque en algunos casos se puede deducir a partir de
algunas hip&tesis, en otros se deberd determinar mediante ob

servacion.

La medida de la dispersidn de un conjunto de valores -
obserXados xi(i =1, 2, ..., n) en relacidén al valor medio -

X = i§1 xi/n es la desviacién tipica:

102



n
s= |/Z (x,-%x)?%/n (64)

i=1
donde n es el niimero de valores observados y se denomina am-
plitud o tamafio de la muestra, porque nosotros consideramos
las X; como muestras de una poblacidén. La media x vy la des—-
viacidén tipica S de un conjunto de muestras tienden a la po-
blacién media, U, vy a la desviacidn tipica de la poblacidn,
O, respectivamente, cuando la amplitud o tamaino de la mues—-

tra n tiende a infinito.

Entonces, en el caso de una gran amplitud o tamafio de
las muestras (n > 25), nosotros podemos suponer que S es ca-
si igual a 0 y usar S en lugar de 0. Para mis precisidn, es

mejor usar S' para la estimacién de O, siendo:

n —
S = I (x.-x)?/(n-1) =
o1 1

(65)

De todas formas, la diferencia entre S yv S' es despre-
ciable comparada con el error del muectreo de S y S'. La des
viacidén tipica sSlo se calcula,generalmente, cuando la ampli
tud de la muestra es mayor de 10, porque S y S' no son de ga
rantia para muestras pequeias. La desviacién tipica, 0, se -
expresa en las mismas unidades que el valor X (mm, mm ¥s, -
Km?, etc.). Esto hace dificil comparar la variacién entre -
las distintas series, ya que el valor de O depende de los -
términos individuales de las series X,y de su valor medio x.
El coeficiente de variacidm, Cv’ se usa para indicar la dis-
persidn relativa y comparar el grado de variacidn de diferen
tes poblaciones. Se define como la relacidén entre la desvia-
cidn tipica 0y la mediay y es, por tanto, un nimero adimen

sional:
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c, = o/u (66)
En la préctica, Cv se calcula por S/x o S'/x.

La media v la desviacidn tipica son importantes porque
a partir de ellas podemos ver el perfil aproximado de la dis
tribucidn. Por ejemplo, en el caso de una distribucidén nor--
mal, donde la probabilidad de la funcién de demsidad p(x) —-

viene dada por:

1 - (X‘U)Z
p(x) = e 202 (67)
V210

la probabilidad de que una muestra esté comprendida en el in

tervalo (UW-Ko, u+Ko) donde K = 1, 2, 3 es:

(-0, u+o) 68,3% (alrededor de 2/3)
(u-20, u+20) 95,4% (préximos a la totalidad)
(u-30, u+30) 99,7% (casi la totalidad)

El cuadro 6 muestra, también, que se pueden obtener re

sultados andlogos mediante otras distribuciones.

Debe suponerse que, para gran nimero de muestras, la -
frecuencia relativa es aproximadamente igual a la probabili-
dad, y que x y S (o S') son casi iguales aj y 0. Entonces,
para un conjunto amplio de valores numéricos, con un histo--
grama de tipo campana (con o sin distribuciones simétricas),
el niimero de elementos contenidos entre x - S y x + S es al-
rededor de 2/3 del total, entre x - 25 y x + 2S es de cerca
del 95% del total, y casi todos los elementos estin conteni-

dos entre X - 35y x + 38.

Generalmente, la distribucidén de las series temporales
hidroldgicas, tales como precipitacidn anual o escorrentia,
muestran considerables asimetrias y es razonable suponer la

distribucidén I' dada por:
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La probabilidad de que una muestra esté comprendida en el intervalo (U-Ko, u+Ko) donde K=1,2,3

CUADRC 6

o Intervalo (u-o, (u-20, (u-30,
Distribucidn u+o) u+20) u+30)
Distribucidn 1 _ (xm)?
normal p(x) = e 252 68.2 % 95.4 ¥ 99.7 %
210
Distribucidn 1/a~a/2<x-1<a/2
uniforme p(x) = 57.7 100 100
|x-u|>a/2
Distribucién (1/a) (1-| x-u|/a)
triangular p(x) = 65.0 96.6 100
x-l|1La
>a
>
Distribucidn (1/a) e -(x/a) x20
exponencial p(x) = 86.5 95.0 98.2
%<0
(1/aYx e -(x/a)x20
Distribucién _
de tipo T p(x) = { %<0 73.8 95.3 98.6




P(x) = (68)
kp x < 0

donde la media U, la desviacidn tipica 0 y el coeficiente de

variacidén C_ se expresan como sigue:

ey 1
H = R g = — cC = — (69)

w | ><
3]
<
S

El cuadro 7 muestra la relacidn entre la probabilidad
y el coeficiente modular K = x/U, donde P es la probabilidad
de que una muestra sea mids grande que x = UK para la distri-
bucién I'. E1 cuadro 7 muestra, por ejemplo, que el coeficien
te modular de un afio hiimedo (de 1% de frecuencia o de una —-
probabilidad de ocurrencia en 100 afios) es 1,25 cuando el —— 
coeficiente de variacién es 0,10 y 4,60 cuando es igual a —-
1,00.

Para cuencas donde el intercambio de agua subterrdnea
con cuencas adyacentes sea despreciable, las relaciones - -
E=P-Qy QS =Q - Q; son vdlidas para las medias de perio

rgos ' - é igura 12
dos largos, donde Qu QuY Quu (véase Figura , apartado
5.4.). La desviacidn tipica y el coeficiente de variacidén de

Ey Qs se puede expresar asi:

- 2 2 _
Og V%P + OQ 2rPQ Op OQ . CvE - GE/E (70)

o = \lo?2+0%, -2r_,0. 0., ,C =0 /Q (71)
Qs \/Q Q. ~ *Taq!, % %! * “vq % %

E

donde rPQ yr Q' son los coeficientes de correlacidn entre -

Q

precipitacidén y escorrentia total y entre ésta y el flujo --
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CUADRO 7

M6dulos de los coeficientes de distintas frecuencias para diferentes coeficientes de variacidn

Coefi'?i‘er.n‘:e de Frecuencia, %
variacidn
CV 1 3 10 25 50 75 90 97 99
0.10 1.25 1.20 1.13 1.07 1.00 0.93 0.87 0.82 0.78
0.20 1.52 1.41 1.26 1.13 0.99 0.86 0.75 0.66 0.59
0.30 1.83 1.63 1.40 1.18 0.97 0.78 0.64 0.52 0.44
0.40 2.16 1.87 1.53 1.23 0.95 0.71 0.53 0.39 0.31
0.50 2.51 2.13 1.67 1.28 0.92 0.63 0.44 0.29 0.21
0.60 2.89 2.39 1.80 1.31 0.88 0.56 0.35 0.20 0.13
0.70 3.29 2.66 1.94 1.34 0.84 0.49 0.27 0.14 0.08
0.80 3.71 2.94 2.06 1.37 0.80 0.42 0.21 0.09 0.04
0.90 4.15 2.22 2.19 1.38 0.75 0.35 0.15 0.05 0.02
1.00 4.61 3.51 2.30 1.39 0.69 0.29 0.11 0.03 0.01
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subterrineo, respectivamente, y E y 63 son los valores me—-—-~
dios de la evapotranspiracidn y el caudal. El cuadro 8 mues-

tra un ejemplo de cdlculo usando la ecuacidn (71).

CUADRO 8

Ejemplo del cdlculo de las variaciones, en el especio, del -
caudal normal anual en las llanuras del Oeste de Siberia

Valores ob
Zona Datos de cdlculo gggﬁggsfm
ecuac. (
natural - - g
Q c_ Q' C I~ Q_=Q-Q' c
(mm) Vo Y(am) qu Q) s Y (om) vQ,
Taiga me
ridional 141 0.45 48 0.64 0.94 93 0.39
Estepa—~
bosque ~
septen——
trional 40 0.70 6.1 0.56 0.77 33.9 0.75
Estepa--
bosque ~
meridio-
nal 22 1.02 2.6 1,08 0.51 19.4 1.09

Las ecuaciones (70) y (71) se emplean para estudiar —-
las variaciones en el espacio de los componentes del balance
hidrico en cualquier zona geogrifica o regidn, rios y maris-

mas, paises y continentes.

La ecuacidén (71) se puede utilizar también para estu—-
diar la variacidn en el tiempo del caudal anual, ya que la -
misma relacidn QS =Q -~ qi vale tanto para el caudal anual -
como para un periodo largo (es vdlida para zonas himedas, pe
ro puede tener menor validez a medida que la precipitacidén -

anual decrece).
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4.2. Estimacidn de la exactitud de la medicidn y cdlculo de
los componentes del balance hidrico

Se producen errores sistemdticos y aleatorios durante
las observaciones hidrometeorolfgicasy durante la evaluacidn
de los resultados, debido a defectos en los instrumentos y -
en los métodos de medicidn. Los errores sistemidticos, debi--
dos principalmente a los métodos de observacién y al disefio
de los instrumentos, se pueden disminuir corrigiendo los da-
tos observados durante su evaluacién (OMM, 1.970a). Los erro
res aleatorios dependen de muchas causas desconocidas y se -~
pueden tener en cuenta sf6lo estadisticamente (Gidrometeoiz-—-
dat, 1.970).

Los errores sistemdticos producidos al medir la preci-
pitacidn, el caudal y la evaporacidn, se pueden eliminar con
la ayuda de coeficientes de correccidn, obtenidos por compa-

racidn con las lecturas de instrumentos standarizados.

Después de que cada componente del balance hidrico se
ha determinado, su error se puede estimar usando el siguien-

te teorema:

Sea X, (i=1, ..., n) un conjunto independiente de —-
muestras aleatorias, de amplitud n, de una poblacidn que tie

ne una media | y una desviacifn tipica 0. La muestra media

i
es también una variable aleatoria y su distribucidn es casi

igual a una distribuci6én normal de media y y desviacién tipi

ca o/vn.

Este teorema proporciona una expresidén importante para

la desviacidén tipica de la muestra media
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de una amplitud n, que es:

o~ = o/vn (72)

X

Cuando n aumenta,c//ﬁ disminuye, y, por lo tanto, X —
cae cerca de M. De este modo, para grandes muestras, la mues

tra media x puede suponerse igual a .

De acuerdo con las propiedades de la distribucidén nor-

mal, la exactitud de la muestra media

estd representada por su desviacidn tipica o//n. Como la dis
tribucién de x es la distribucién normal de media ny desvia
cién tipica o//n, la probabilidad de que la diferencia entre
X y U sea menor que Ko/vn (K = 1, 2, 3) se expresa como - -

sigue:

probabilidad de que | x~u | < o//n: 68,3% (alrededor de 2/3)
probabilidad de que | x-u | < 20/vn: 95,4% (préx.ala total.)
probabilidad de que | x-p | < 30/vn: 99,7% (casi la totalidad)

Por tanto, podemos suponer que la diferencia entre X y
U es menor que 30//;, salvo raras excepciones. En la mayoria
de los casos no conocemos los valores verdaderos de uy o, -
los cuales podrian obtenerse de una poblacidén muy grande. En
la practica usamos la desviacidén tipica S (o S') en lugar de
0, y representamos el coeficiente de seguridad de la muestra
media x por S/v/n o S'//n. La diferencia entre el verdadero -
valor, desconocido, de p vy la muestra media X serd menor que

38/vVn (6 38'/vn), salvo raras excepciones.
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El cuadro 9 muestra el error tipico relativo de x, ex-

presado en tanto por ciento, calculado a partir de:
e/x = Cv//ﬁ (73)

donde n es el tamafio de la muestra (o la extensidn de una se
rie), Cv es el coeficiente de variacidén, y € es el error ti-

pico, o/vn. El cuadro 10 muestra un ejemplo de c&lculo.

CUADRO 9

Errores standard relativos dependiendo del niimero de observa
ciones (n)y del coeficiente de variacidn (Cy) expresado como
porcentaje de la media aritmética de las observaciones

¢, 2| 10 20 40 60 80 100
0.10 3.2 | 2.2 1.6 1.3 1.1 1.0
0.20 6.3 | 4.5 3.2 2.6 | 2.2 2.0
0.30 9.5 | 6.7 | 4.7 3.9 3.4 3.0
0.40 | 12.6 | 8.9 | 6.3 | 5.2 | 4.5 | 4.0
0.50 15.8 | 11.2 7.9 | 6.5 | 5.6 | 5.0

' 0.60 19.0 | 13.4 9.5 7.7 | 6.7 | 6.0
0.70 22.1 | 15.7 | 11.1 9.0 | 7.8 7.0
0.80 25.3 | 17.9 | 12.6 | 10.3 | 8.9 8.0
0.90 28.5 | 20.1 | 1.2 | 11.6 | 10.1 | 9.0
1.00 | 3t.6 | 22.4 | 15.8 | 12.9 | 11.2 | 10.0
1.10 | 3.8 | 24.6 | 17.4 | 14.2 | 12.3 | 11.0
1.20 37.9 | 26.8 | 1v.0 | 15.5 | 13.4 | 12.0
1.30 41.1 | 29.1 | 20.6 | 16.8 | 14.5 | 13.0
1.40 44,3 | 31.3 | 22.1 | 18.1 | 15.7 | 14.0
1.50 | 47.4 | 33.5 | 23.7 | 19.4 | 16.8 | 15.0
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CUADRO_10

Un ejemplo de exactitud en el calculo de la evaluacidén en —-
las normas de los componentes del balance hidrico (cuenca del
R. Vasyugan para un periodo de 32 afios)

Caracteristica Valores anuales
estadistica

y sus simbolos precipitacién  caudal evaporacién
Valor medio, x mm 533 157 376
Coeficiente de varia

cién, Cv 0.10 0.28 0.11
Error tipico, ¢ mm 53.3 44.0 41.4
Error absoluto, tipi

co de x mm 9.42 7.78 7.22
Error relativo, ti-
pico de x 7 1.8 5.0 2.0

Los métodos estadisticos sefialados para estimar los --
errores aleatorios se pueden utilizar para todos los compo-—-
nentes del balance hidrico, los cuales se obtienen como me--

dias aritméticas de los valores observados.

En el estudio del balance hidrico, el drea media de —-
precipitacién, almacenamiento de nieve, evaporacidn, humedad
del suelo, etc., se estiman a partir de los datos proporcio-
nados por los puntos de observacidn. El drea media se calcu-
la bien como una simple media aritm@tica o como una media —-
ponderada. La media aritmética simple se utiliza cuando los
puntos de observacidn estadn igualmente distribuidos y la va-
riacidn espacial del componente del balance hidrido dado es
uniforme sobre el idrea, generalmente en regiones llanas. La
media ponderada se emplea cuando los puntos de observacidn
estdn distribuidos desigualmente y la variacidn espacial es

grande, generalmente en regiones montanhosas. Para determinar
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los pesos para la media ponderada, el &rea A se divide en --
subidreas a;s correspondientes a la red de puntos de observa-
cidn, de forma que el valor X; de la observacidon en cada pun
to sea representativo del Area correspondiente a;. Entonces,
el peso Wi viene dado por Wi = ai/Zai = ai/A. En algunos ca-
s0s, la subirea se determina por el método de Thiessen, que

es cémodo pero no tiene una base tefrica. Otro método podria
ser dibujando isolineas. Una critica de los métodos disponi-

bles estd hecha por Rainbird (1.967).

Generalmente, la garantia de la media ponderada aumen-
ta con el niimero de puntos de observacidn, debido a que los
errores aleatorios de diferentes signos se compensan unos -

con otros, cuando se suman los valores ponderados.

Matemiticamente, el &rea media X de un componente del
balance hidrico X(x, y), se puede expresar en forma de una -

integral doble, como sigue:

x = — [[X(x,y)dxdy (74)

&=

donde, X es una funcidén de (x, y), v A es el &rea. No obs—-
tante, como la funcidn es desconocida, nosotros no podemos -
determinar el valor exacto de x, y s6lo podemos obtener un -
valor aproximado, con algiin error, debido a fallos en la red
existente de puntos de observacidén. Dibujando las isolineas

de X se puede, en algunos casos, sugerir una forma simple pa
ra la funcidn X(x, y) tal como un plano o una superficie c8-
nica, pero esta aproximacidn debe ser utilizada con gran pre

L4
caucion.

En el caso m3s simple, el error tipico relativo del va
lor medio del Area se puede determinar por medio de la ecua-

cidn (73), y su uso estd justificado cuando los puntos de ob
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servacidn estdn distribuidos regularmente y la variable de -
cada punto es de garantia e independiente. Esta condicidn se
mantiene para grandes planicies homogéneas, con una red de -
observacidn en la cual cada punto estd suficientemente dis——

tante de otros puntos adyacentes.

Existen algunos esquemas de cdlculo para evaluar los -
errores del valor medio del Area, basados en la estadistica
de campos de elementos hidrometeoroldgicos (Karasseff, 1.972;
Kagan, 1.972a, b, ¢; Strupczewski, 1.970). Para aplicar es—-
tas técnicas se precisan suposiciones, tales como homogenei-
dad e isotropia del campo, ecuacidn del coeficiente de corre
lacifén en términos de distancia, etc. En la mayoria de los -
casos, las suposiciones estdn s8lo parcialmente justificadas
o totalmente injustificadas, lo cual hace necesaria una eva-

luacidn aproximada de los errores de la media del Area.

Otras veces, las medidas de algunos componentes del ba
lance hidrico (precipitacidn, almacenamiento de nieve, evapo
racidn y otros) se realizan en cuencas experimentales espe--—
ciales, cada una con una densa red de puntos de observacidn.
Estas medidas proporcionan cuadros y &bacos que permiten la
evaluacidn del error en funcidn del drea y de la densidad de

la red.

Generalmente, estos cuadros y abacos s6lo son utiliza~
bles bajo ciertas condiciones fisiogrdficas y su aplicacifén
a otras regiones puede proporcionar conclusiones errdneas re
lativas al error de la media del Area de los componentes en

estudio.
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5. BALANCE HIDRICO DE MASAS DE AGUA

5.1. Cuencas fluviales

5.1.1. Generalidades

El cdlculo del balance hidrico en cuencas fluviales es
siempre el principal objetivo. A partir del balance en cuen-
cas de rios de primer orden se calculan los balances hidri--
cos generales y se evalian los recursos de agua para diferen

tes paises, regiones y continentes.

En la ecuacidn del balance hidrico todos lqs elementos

del balance son valores medios de la cuenca.

Para calcular el balance hidrico de una cvenca de un -
gran rio (cientos de miles de Km’) con diferentes caracteris
ticas fisiograficas, la cuenca debe dividirse en un nimero -
adecuado de zonas (subcuencas), para cada una ‘de las cuales

se realiza el cdlculo del balance hidrico.

El balance hidrico total de la cuenca se calcula a par
tir de los valores medios ponderados de los principales com-
ponentes del balance hidrico de las subcuencas. Si se calcu-

la el balance hidrico de una cuenca de un rfo pequefio (de no
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mids de 1.000-1.200 Km?), caracterizado por un régimen equili
bradoe (praderas, bosques, tierras de regadio o drenadas,pan-
tanos, glaciares, etc.), los componentes del balance hidrico
deben determinarse teniendo en cuenta los balances hidricos

especificos de esas Areas. El cidlculo de balances hidricos -
especificos de dreas independientes se realiza cuando dichas

Areas cubren mas del 20-30% del Area total de la cuenca.

Para cuencas de rfos de montafia es necesario conside-~
rar el efecto de las zonas altas en la distribucién de los -~

componentes del balance hidrico.

5.1.2. Balance hidrico medio de una cuenca

El cAlculo de balances hidricos "medios' de cuencas fluvia
les para un ciclo anual completo (afio hidroldgico), que es —-
la forma frecuente de calcular el balance hidrico, proporcio
na informacidn inicial sobre los recursos de agua de la cuen
ca. Como se dijo en los apartades 2.2. y 2.3., la ecuacidn -
del balance hidrico de una cuenca cerrada de un rio, para un

periodo de tiempo largo, se puede expresar asi:
P~-Q-~-E=0 (75)

En algunas cuencas con intercambio notable de aguas --
subterr@neas con las cuencas adyacentes, los t&rminos QuI y
QuO de entrada y salida de aguas subterr@neas deben tenerse
en cuenta en la ecuacidn (75). El intercambio de aguas subte
rrédneas se puede evaluar por medio de observaciones especia-

les (véase apartado 5.4.).

La precipitacién media anual (P) y el caudal (ag)se ob
tienen a partir de los datos de campo; por tanto, cuando no -

existe un significativo intercambio de aguas subterraneas - -
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con las cuencas adyacentes o con el mar, el valor de la eva-
poracién media anual en la cuenca es vdlido si se obtiene --

utilizando la ecuacién (75):

E=P-Q

Si el agua del rio se usa en gran escala para indus- -
trias primarias o secundarias, los té&rminos Qa y QB que re--—
presentan el agua utilizada para fines industriales y el - =
agua residual (agua que retorna), respectivamente, deberdn -

tenerse en cuenta en la ecuacidn (75).

Recientemente, en la URSS, ha sido utilizada una ecua-
cidén del balance hidrico para un largo periodo, en la cual,
el caudal total (Q) se descompone en caudal superficial (Qs)
y en el flujo subterrdneo dentro de los rios (Q&), es decir,

Q= Qs + Q& (Nauka, 1.969; Lvovitch, 1.973).

.

De esta forma, la ecuacidn (75) tiene como expresidn:

P-Q-Q -E=0 (76)

Partiendo de esta ecuacidn es posible definir:

: Q'
N=P-Q =Q +E; Ku=-ﬁ9;KE=% (77

donde N es la infiltracién total (humedad total); Ku es el -
coeficiente de escorrentia debido al agua subterrinea, y re-
presenta la proporcidn de infiltracidn anual que origina el

flujo subterrineo en el rio; K, es el coeficiente de evapora

E
> -
cidn.
La infiltracidn total en un 3rea vale la precipitacidn
(en sus distintas formas, lluvias, nieve, etc.), menos la --
evaporacidn del agua superficial en la cuenca y la acumulada

en depresiones. Es interesante destacar que estas dos tlti--
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mas fuentes de pérdidas en la precipitacidn son muy importan
tes en regiones con un alto porcentaje de lagos y bosques, -

particularmente en cuencas llanas con numerosas depresiones.

El cuadro 1l muestra los resultados obtenidos al calcu
lar el balance hidrico utilizando las ecuaciones (75), (76)
y (77). La separacidn del caudal total en caudal superficial
y flujo subterrineo se realiza por medio del hidrograma (véa
se apartado 3.3.3.). La infiltracidn total (humedad total) -
se obtiene calculando la diferencia entre precipitacidén y --

caudal superficial, expresada por la ecuacidn (77).

La ecuacidn general del balance hidrico (1) se trans--
forma, segin las caracteristicas especificas de la masa de -
agua estudiada y segiin la duracién del periodo del balance,

en las ecuaciones (78) y (79).

La ecuacidén del balance hidrico mensual o estacional -

de una cuenca cerrada de un rio es:

P-Q-E-AS ~AS, -AS_ - AM-AG-Q +Qg-n=0 (78)

Para resolver la ecuacidn es esencial tener en cuenta
la variacién media de almacenamiento de humedad en la cuenca

para esos periodos (v8ase Cuadro 12).

En el caso de una cuenca abierta de un rio, o de cual-
quier cuenca, el flujo de agua superficial (QSI) y de agua -
subterrdnea (Q,1), en cuencas contiguas, deberid tomarse en -

cuenta en las ecuaciones (75), (76) y (77).

Por tanto, la ecuacidén del balance hidrico medio men--

sual o estacional queda como sigue:

P-Q-E-AS -AS
L C

h-—Assn-—AM- AG-Qa-!-QB+QsI+QuI—n=O (79)
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CUADRO 11

Balance hidrico medio de algunas cuencas fluviales en la URSS

. Componentes del balance hidrico

. ) Superfi- Volumen, Km 3 Altura del agua, mm
Estacidn cie de - & Caudal ' ' & Caudal y '
- la cuen-| * : ' ! R A . ) o
del wfo |\ " T o 0E L 8 aglE 1E B O] L |E (sl | B
ca, Km oa o O |bE |&e]|ldelBe o o~ |l gl g | wWe
U \O o e« | .o U0 | WO @ \O “ o ad | ovd WO | wi\O
Hoor o D S | > o oo <) 3o Y] > oA oo
[-3] ' nwnou |l Imo|lHwou o = nol|loeriMo|Ho
Cuenca del Mar Barents
Pechora-
Nizhny
Zaugolok 11660 10.7 5.45 4.34 1.11 5.25 6.36 915 467 372 95 448 543
Cuenca del Mar Biltico
Luga- :
Kingisepp 12200 9.16 3.12 2.19 0.93 6.04 6.97 751 256 180 76 495 571
Cuenca del Mar Negro
Vorskla- 7
mouth 14700 9.48 1.15 0.70 0.45 8.33 8.78 618 77 47 30 541 571
Cuenca del Mar Caspio
Ilek- .
Aktjubinsk 11000 4.02 0.66 0G.06 0.06 3.36 3.42 365 60 55 5 305 310
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CUADRO 12
Balance hidrico estacional promedio de una cuenca (1931-1965) . Rio Khover en Besplemianovsky.S 44900 Kef

Valores del balance hidrico

Componentes del STimbo o hid Afio
balance hidrico los Invierno | Primavera Verano Otofio 1gZic; ro (Ene-Dic)
(Dic-Feb) | (Mar-May) | (Jun-Ago) | (Sep~Oct) (Dic-Nov)
Precipitacidn 150 130 90 210 580 580
Caudal Q 5 74 8 7 94 94
Evaporacién E 10 91 236 133 470 470
Variacidn del equiva
lente de agua de la
capa de nieve. Assn 70 -70 - - 0 0
Variacidn del conteni
! do de humedad en la -~
zona no saturada. M 57 6 -103 40 0 0
Variacidn del agua -
subterrinea almace--
nada AG =22 9 =24 37 0 0
Derivacidn de agua -
del rio para fines -
industriales QOL 1.0 1.0 2.0 1.0 5.0 5.0
Agua de retorno al -
rio QB 0 0 1.0 0 1.0 1.0
Elementos cuantitati
vos del balance no -
determinados y erro-
res de medicidn n 29 19 =28 -8 12 12




donde ASL es la variacidn del d4gua almacenada en lagos y - -

otras depresiones cerradas: AS | es la variacidn del asua al

vh
macenada en los canales de los rios; Assn es la variacifn del
equivalente de agua de la capa de nieve; AM es la variacitn -
del contenido de humedad en la zona no saturada; AG es la va
riacidon del agua subterrdnea almacenada; Qy es el caudal de -
agua derivado del rio para necesidades industriales y hacia -

otras zonas; QB es el agua de retorno; 1) reoresentan

s1 ¥V Qur
el caudal superficial y el flujo subterridneo de las cuencas -
contiguas y N incluye elementos indeterminados del balance -
y los errores de medicidn, es decir, la diferencia del balan
ce n = AM' + n', donde M' es la variacidn del agua almacena -
da en el suelo (desde la suverficie lm por debajo) y n' es -

la diferencia del‘balance no sevalada.

Los cdlculos del balance hidrico medio (Cuadro 12) in-
dican que el valor de los elementos indeterminados del balan
ce y los errores de medicidn pueden ser importantes. No obs-
tante, al aumentar el perfodo del balance hidrico algunos --
elementos indeterminados del mismo pueden pasar a estaciones
siguientes y resultar asi compbnentes medibles en la ecua- -
cidén del balance hidrico. El valor anual de la diferencia -
del balance hidrico (n) en el caso descrito en el cuadro 12
es 12 mm, o el 2,1% de la precipitacidn registrada. Este va-
lor incluye elementos no determinados en el balance hidrico,
tales como flujo subdlveo y la parte de caudal subsuperfi- -

cial que no drena a través del cauce del rio.

La precipitacién y todos los demids componentes estdn -
sujetos al error de medicidén y de muestreo. La diferencia --
del balance hidrico es justamente eso, una diferencia en los
valores calculados. Aiin cuando no hubiera diferencia, podria

haber error. La diferencia del balance hidrico no es una me-
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dida de la magnitud del error. Para calcularse tendriamos -
que hacer una anilisis del error para cada componente (vea-

se apartado 4.2.).

5.1.3. Balance hidrico de una cuenca para intervalos deter-
minados de tiempo

El balance hidrico de una cuenca cerrada de un rio en
la zona templada, para un intervalo de tiempo determinado, -
se calcula por la ecuacidén (78) y el balance hidrico de una
cuenca abierta de un rio, o de una cuenca cualquiera, se cal

cula por la ecuacidn (79).

Las ecuaciones (78) y (79) son adaptables para el c3l-
culo de balances hidricos estacionales, mensuales y para in-
tervalos de tiempo mds cortos. Cuando el balance hidrico se
calcula para afios vy estaciones, el té&rmino ASCh se excluye -
de la ecuacidn ya que su valor resulta despreciable, y en el
caso del cilculo del balance hidrico para el afio hidroldgico,
el término Assn es igual a cero y también se excluye. Los —-—
cdlculos del balance hidrico de una cuenca, para estaciones

de un afio cualquiera, figuran en el cuadro 13.

Como en el caso del cdlculo del balance hidrico medio,
la diferencia anual no es grande, llegando a ser sdlo 2 mm &

0,3% de la precipitacidn.

La influencia de los diferentes componentes en el ba--
lance hidrico de las cuencas de los rios de la zona templada
puedé variar a lo largo de los diferentes meses y estaciones.
Durante los meses de invierno, sin deshielo, cuando la evapo
racidén es pequefia y la humedad del suelo estid en un estado -

de congelacidn, la influencia de estos componentes es menor,
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VA

Balance hidrico estacional (mm)

CUADRO 13

de una cuenca en el rio Khoper en Besplemianovsky. S. 44900 Km?

Componentes del Simbo | Valores de los componentes del balance hidrico, mm.
balance hidrico los | Invierno | Primavera| Verano Otofio Ano hidro
: (Dic-Feb) | (Mar-May) | (Jun-Ago) | (Sep-Oct) | 1dgico
(Dic-Nov)
Precipitacidn P 250 119 162 131 662
Caudal Q 7 115 9 7 138
Evaporacidn E 10 150 239 60 459
Incremento del equivalente de -
agua de la capa de nieve. ASSn 93 -93 - - 0
Variacién del contenido de -
humedad en la zona saturada. AM 57 -28 ~40 44 33
Variacidn del almacenamiento de
agua subterrinea. AG 27 33 -37 3 26
Derivacidn de agua del rio para
explotacidn. Qa 1.0 1.0 2.0 1.0 5.0
Agua de retorno al rio QB 1.0 1.0
Elementos cuantitativos del ba-
lance no determinados y errores
de medicidn n 55 -59 -10 16 2




mientras que la influencia de la capa de nieve sobre la su--
perficie de la cuenca es bastante importante. En el verano,

la evaporacidén es de la maxima importancia. Las consideracio
nes apuntadas deberdn tenerse en cuenta para un cdlculo exac
to de los componentes medios del balance hidrico en diferen-

tes meses y estaciones.

5.1.4. Bosques y cuencas forestales

La importancia cientifica y préctica de los estudios -
del balance hidrico y de los cdlculos relativos a superfi- -
cies forestales se debe, principalmente, a la necesidad de -
determinar la influencia hidroclimatica del bosque y de sena
lar y evaluar el efecto de la desforestacidn y de las medi--
das de su desarrollo en el régimen del agua y en los recur--
sos hidricos de las cuencas de los rios cubiertas de bosques,
sobre todo en sus cabeceras (Smith et al, 1.974). Estos estu
dios son importantes para la estimacidn de posibles cambios
en el transporte de agua en la atmdsfera, debidos a la desfo

restacidén de grandes superficies.

Los estudios del balance hidrico de los bosques y cuen
cas forestales se llevan a cabo sobre parcelas limitadas, —-
donde se realiza el balance, .on una superficie que va desde
algunos cientos hasta algunos miles de metros cuadrados, si-
tuadas dentro del bosque. Estas parcelas suelen estar aisla-
das artificialmente, formando 1slas dentro de la masa fores-
tal, aislamiento que se realiza para separarlas del area cir
cundante por medio de una pared o muro que divida la cuenca,
muro que se construye desde la superficie, excavando hasta -

llegar al acuicludo, a la manera de una divisoria de aguas.
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Es esencial que las parcelas sean, lo m3s exactamente posible,

representativas del bosque circundante.

Dependiendo de la variedad de tipos de vegetacién y --
suelo, dentro del terreno del bosque a estudiar, se elegiri

y usard una o varias parcelas.

5.1.4.1. Terreno forestal

La ecuacidn general del balance hidrico, en funcidn de
los componentes del balance hidrico, en un terreno forestal

cerrado es:

Py +P2+P3-Q  -Q -F -E2~E3-AS_-AMM~AG-n =0 (80)

u0

Donde P; es la precipitacidn que sobre dicho terreno penetra
a través de las copas de los drboles; P, es la precipitacién
Interceptada por las copas de los drboles; P3 es la precipi-
tacidn que discurre por‘los troncos de los &rboles; QsO Y -
Quo son el caudal superficial y el flujo subterrineo, respec
tivamente, en la zona forestal; E; es la evaporacidn debajo

de la bdveda que forman las copas de los Arboles; E; es la -
evaporacidn de la precipitacidn interceptada por la bdveda,

o masa de ramas y hojas; E3 es la transpiracidén de los &rbo-
les; ASS es la variacidn del agua almacenada sobre la super-
ficie del terreno forestal; AM es el incremento del agua al-
macenada en el metro superior de capa del suelo; AG es la--
variacidn del agua subterrdnea almacenada; n es la diferencia
del balance hidrico (n = AM' + QuP + 1n', donde AM' es la va-
riacidn del ‘agua almacenada en la zona de aireacidn en el --
suelo en el metro considerado y descendiendo hacia la zona -
de saturacidn; QuP es la infiltracién mis alld de la zona de
saturacidén y n' es la diferencia no determinada del balance

hidrico).
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La precipitacidn que penetra atravesando la bdveda del
bosque (P;) y la precipitacidn que discurre por los troncos
de los Adrboles (P3), se determinan por métodos especiales --
(Sopper y Lull, 1.967; Luchshev, 1.970).

La precipitacidn interceptada por el techo del bosque
(P2) se calcula como la diferencia entre la precipitacidn --
caida sobre el suelo o terreno forestal (P) (véase apartado
3.2.4.) y la suma de la precipitacién que penetra a través -
de ia bdveda del bosque (P;) y la precipitacidn que discurre

por los troncos de los arboles (P3), es decir:
P, =P - P, - P, (81)

El caudal superficial y el flujo subterrdneo (QSO y -
Quo) de las parcelas consideradas se mide por medio de tan--
ques equipados con registradores del nivel de agua (Popov, -
1.968; Rofhacher y Miner, 1.967).

La evaporacidn en una zona forestal (E) se puede expre

sar de la siguiente forma:
E=E; + Ex + Ej (82)

donde E; es la evaporacién debajo de la bdveda del bosque; -
E2 es la evaporacidn de la precipitacidn interceptada por la

bbveda; E3 es la transpiracidn.

La evaporacidn debajo de la bdveda (E ) consta, a su -

vez, de 3 componentes:
Eq = E} + E} + E} (83)

donde E} es la evaporacidn desde el suelo; E} es la evapora-
cidén de la precipitacién interceptada por la cobertura vege-
tal del suelo (musgos, arbustos bajos, grass); E} es la trans

piracidn de la cobertura vegetal.
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Dependiendo del tipo y de las caracteristicas taxondmi
cas del estado del bosque (composicidn, edad, demnsidad) la -
relacidn entre los componentes de la evaporacidn varia mucho
(Fedorov, 1.969). No obstante, en la mayoria de los casos, -
la transpiracidén y la evaporacidén de la precipitacidn inter-
ceptada por la bdveda suponen la mayor parte de la evapora—--

cidn total.

La evaporacifn debajo de la bdveda se calcula como una
media ponderada, instalando evaporimetros de bdscula o de pe
sada (Toebes y Ouryvaev, 1. 970), de acuerdo con el mapa --

geobotdnico de la parcela forestal.

La evaporacidn de la precipitacidn interceptada por la
béveda se puede determinar por diferencia entre la precipita
cifn sobre 1la bdveda del bosque (P) y la precipitacidén media
debajo de la boveda (P, ), teniendo en cuenta la precipita- -
cibn que discurre por los troncos de los &rboles (P,), es de

cir:
E =P ~-P; ~P3 =P, (84)

La transpiracidn de los arboles existentes en la parce

la forestal viene expresada por:

Es =P + P3 - QSO - QuO - Qup- El - ASS— AM -~ AM'-AG (85)

La ecuacifn de la evaporacidn para terrenos forestales
cubiertos por una capa de nieve, en invierno, se puede expre

sar como sigue:

E=E'+E] +E} - (86)

donde E) es 1la evaporacidn en la capa de nieve debajo de la
béveda; E) es la evaporacién desde la nieve interceptada por
las copas de los arboles Eg es la evaporacidn en los aArboles

en invierno.
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La evaporacién en la capa de nieve, debajo de las co--
pas de los arboles, se puede medir con evaporimetros de nie-
ve especiales, como los descritos por Kuzmin (1.953). Su va-
lor medio es un tercio del valor de la evaporacidn en terre-

nos sin arboles.

Los datos experimentales obtenidos en Valdai (URSS) in
dican que, para esa regidn, la evaporacidn desde la nieve in
terceptada por la bdveda de Arboles de hojas caducas puede -
considerarse igual al 2-3% de la precipitacién sdlida total
caida sobre el bosque. La evaporacidn desde la nieve inter—-
ceptada por &rboles de coniferas estid determinada por la - -

ecuacidn:

Ef =P - P} (87)

donde P es la precipitacidn sobre el bosque y P{ es la preci
pitacidn sbélida medida en pluvidgrafos instalados debajo de

ia bdveda que forman los drboles con sus copas.

En la misma regidn, la transpiracidn en invierno es un
1% menor que la transpiracidn durante una estacién cdlida vy
puede despreciarse. Por lo tanto, la evaporacifn en un bos~-
que en invierno se puede obtener como la suma de la evapora~-
cidn desde la capa de nieve debajo de la bdoveda y la evapora

¢idén desde la nieve interceptada por la bdveda, es decir:
E = E' + E} (88)
El cdlculo de la evaporacidn en los bosques, por medio
del balance térmico o método del calor, estd descrito por --

Baumgartner (1.967), Penman (1.967), Rauner (1.962) y Sopper
vy Lull (1.967). (Véase tambi&n apartado 3.4.3.3.).
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La ecuacidén (85) debe utilizarse con precaucidn, pues
implica muchas mediciones que resultan dificiles de realizar.
El método es mds apropiado para balances hidricos en pequefia

escala en proyectos de investigacidn.

" Los datos iniciales para el cdlculo de la evaporacidn
en terrenos o cuencas forestales, usando el método del balan
ce térmico, se pueden obtener por medio de torres instaladas
dentro del bosque y equipadas con instrumentos meteoroldgi--
cos y actinométricos. Su ubicacifn debe estar a una distan--
cia desde el limite del bosque igual a 50-60 veces la altura

de los arboles.

Observaciones realizadas en el area de Valdai muestran
que la evaporacidn mensual en el area forestal se puede igua
lar con la evapotranspiracidn potencial. Para calcular aproxi
madamente la evapotranspiracidn potencial desde los bosques -

se utilizan f8rmulas empiricas (véase apartado 3.4.3.5.).

En zonas templadas de la URSS, con estaciones distin--
tas de calor vy frio, la evaporacidn en el drea forestal, du~
rante el periodo frio con capa de nieve, se calcula por las
ecuaciones (45) y (46), desarrolladas para terrenos descu- =~
biertos (Kuzmin, 1.953). Para determinar la evaporacién de -
la cubierta de nieve bajo la bdveda del bosque y de la nieve
interceptada por la bdveda, partiendo de la evaporacidén de -
terrenos descubiertos, los resultados obtenidos por las ecua
ciones antes mencionadas se multiplican por un coeficiente -
empirico variable (1.25). La evaporacidn en los bosques en -
las zonas templadas, durante los meses de transicifn (Abril,
Octubre, Noviembre), es igual a la evapotranspiracidn poten-

cial.
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El contenido de humedad en la zona no saturada y el al
macenamiento de aguas subterrdneas se determinan de acuerdo
con las recomendaciones hechas en los apartados 3.5.3. y - -
3.5.4.

5.1.4.2. Cuencas forestales

Los principales aspectos en el estudio de un balance -
hidrico de una cuenca forestal son esencialmente los mismos

que para una parcela forestal.

Las investigaciones sobre el balance hidrico de una —-
cuenca forestal pueden realizarse si existen mapas topografi
cos a gran escala, mapas hidrogeolégicos, de suelos y geobo-
t3nicos, disponibles. Las observaciones sobre precipitacidn
en la cuenca, escorrentia, nivel del agua subterrdnea y hume
dad del suelo, se hacen, conjuntamente, con observaciones 1i
simétricas y meteoroldgicas y con la determinacidén de las —-

propiedades hidrofisicas del suelo y de la roca subyacente.

La evaporacidn en las cuencas se calcula como un térmi
no residual por medio de las ecuaciones del balance hidrico

o térmico o por métodos empiricos (véase apartado 3.4.3.).

Para determinar el contenido de humedad del suelo en -
la zona no saturada se aplican métodos gravimétricos o neu——

trdonicos.

Las variaciones del agua subterrdnea almacenada sobre
la cuenca se calculan por las fluctuaciones del nivel de las
aguas subterrdneas y por los coeficientes de almacenamiento

o porosidad eficaz de los acuiferos (véase apartado 3.5.4.).
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El Cuadro 14 muestra un ejemplo de los resultados obte
nidos en el cdlculo del balance hidrico, estacional y anual,

de una pequefia cuenca forestal en la zona de Valdai (URSS).

5.1.5, Tierras regadas y drenadas

5.1.5.1. Tierras regadas

Los estudios del balance hidrico en zonas regadas tie-

nen por objeto:

a) Mejorar las normas y el régimen de riego, asi como

aumentar la productividad de la tierra regada.

b) Determinar las variaciones del balance hidrico y de
los recursos de agua de las cuencas de los rios que

proporcionan agua para el riego.

Las zonas regadas se pueden dividir hidroldgicamente -
en tierras bien drenadas, con un flujo subterridneo predomi--
nando sobre el resto de los componentes del balance hidrico,
y en tierras o zonas poco drenadas sin flujo subterri@neo. A
partir de las caracteristicas climiticas es posible estable-
cer diferencias entre las Areas de riego de zonas aridas, —-
donde el agua de riego es el principal componente del balan-
ce hidrico, y la zona del balance hidrico préxima, donde la
precipitacidn puede ser tan importante como el agua de riego.
Cada una de estas regiones se caracteriza por relaciones es-
pecificas entre los componentes del balance hidrico, y su es
tudio puede facilitar la prediccién de una salinizacidén se--
cundaria y la formacidn de pantanos, e indica las medidas re-

cueridas para prevenir estos fendmenos.

132



eel

CUADRO 14

Balance hidrico (mm) de la cuenca forestal de Taezhny (area drenada 45 Has) para 1.958. Composi
cidn del estado de los drboles: 9/10 abeto pino y abedul. Clase de calidad: pino I,II. Edad: --
cerca de 80 afios. Densidad: 0.6. Suelo: ligeramente podzdlico franco. Tipo de bosque: Picetum

Gomponentes del balance Simbolos | Inviernc Primavera Verano Otofio Afio
Flujo de entrada (P)
Precipitacidn incluyendo: P 188 40 270 229 727
1. bajo la copa P 166 27 200 189 582
2, interceptada por la copa P2 22 13 69 38 142
3. que escurre por el tromnco P3 0 0 1 2 3
Flujo de salida (Q+E)
Caudal Q 0 90 14 48 152
Evaporacidn incluyendo: E 27 61 332 72 492
1. evaporacidn bajo la copa E: 5 18 93 18 134
2. evaporacidn de la precip. inter~eptada E; 22 13 69 38 142
3. tramnspiracidn Es 0 30 170 16 216
Total: Q+E 27 151 346 120 644
De acuerdo con el balance hidrico AS=P-E-Q 161 -111 -76 109 83
De acuerdo a las medidas incluyendo: AS' 180 -131 -71 97 75
1. capa de nieve ASgn 140 -140 - 0 0
2. suelo y acuifero AM 52 -28 -46 55 33
3. acuifero AG -12 37 =25 42 42
Error de cierre en el balance hidrico '
Absoluta, mm n -19 20 -5 12 8
Relativa, 7% 100n/p 10 11 2 5 1




La ecuacidn del balance hidrico, aplicada a una zona de
riego desde la superficie del suelo hasta el acuicludo, pa-
ra cualquier intervalo de tiempo, se puede expresar en la --

forma:

P+ (I3 =~ Iu = Is) + (T1+ T2) + (Qp = Q) + (Q - Q) +
+ (QuI - Quo) + (Qul - Quz) -(E+E) -05-n=0 (89)

donde I, I,, I; son, respectivamente, la entrada de agua de
riego en la superficie del campo, la salida de agua de riego
en el campo y el agua de riego conducida a través de los ca-
nales; I, e I, indican la filtracidén desde los canales de --
riego principales y secundarios; QsI v QSo son el caudal de
entrada y salida del agua superficial; QMI y QMO son los cau
dales de entrada y salida en la zona no saturada; QuI y Quo
son el caudal de entrada y salida del agua subterrfnea a po-
ca profundidad; Qu_1 y Qu2 son la entrada y salida del flujo
de agua subterr@nea en los acuiferos mds profundos; E as la
evaporacién en el suelo; E es la evaporacidén en la superfi-
cie del agua de los canales; AS es la variacidn del agua su--

perficial y subterr@nea almacenadas.

El término AS, formado por varios componentes, tiene -

por expresidn:

AS = Assn + ASS + AM + AG (90)

donde Assn es la variacidon del agua almacenada sobre la su--
perficie del suelo, debida a la acumulacidn de nieve; ASs es
la variacidn del agua almacenada sobre la superficie del --
suelo, debida a la acumulacidn de agua en las depresiones; -
AM es la variacidn del agua almacenada en la zona no satura

da; AG es la variacidén del agua almacenada en los acuiferos;
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Assn’

res de los respectivos elementos al principio y al final del

ASS e AM se calculan como diferencias entre los valo--

periodo del balance hidrico. Para calcular AG se aplica la -
ecuacidn del balance hidrico para aguas subterrineas:

AG = Qup - Quc + (QuI - QuO) * (Qul - ng S

donde Qup es la recarga del agua subterr@nea debida a la in-~
filtracidn de la precipitacién y al agua de riego, y Quc es
la descarga del agua subterrdnea en la zona no saturada (véa

se Figura 12 v apartado 5.4.)

A continuacidn, se da una breve descripcidn de los mé-
todos empleados para la estimacién de los componentes de las

ecuaciones (89), (90) y (91).

La precipitacién se mide utilizando los instrumentos -
standard de medida de la precipitacidn, que pueden ser plu--
vidmetros y pluvidgrafos. El agua de riego se mide por medio
de métodes volumétricos y por molinetes instalados dentro de
los canales. Técnicas parecidas se emplean para determinar la
entrada y salida del agua superficial en el terreno. El te--
rreno se corta por un surco excavado o por una pared cons- -
truida ex profeso vy se instala un medidor en la parte mis ba
ja del terrenmo. La evaporacidn, la descarga de agua subterrd
nea en la zona no saturada y la recarga de agua subterrinea
debida a la infiltracién de la precipitacidn y al agua de --
riego, son componentes importantes en las ecuaciones (89) v
(90). Todas estas componentes se miden por medio de lisfme—-—

tros.

Cuando el nivel del agua estd localizado a una profun-
didad de md3s de 3 - 5 m, para estudiar la evaporacidn se uti
lizan evaporimetros de pesada (Ouryvaev y Toebes, 1.970). La

evaporacifn se determina por el método del balance t&rmico,
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o por medio de lisimetros. Se realizan observaciones simultd
neas acerca del estado de los cultivos en el campo. Las ob--
servaciones fenolSgicas ayudan a la evaluacifén y a la aplica
cidn de estos resultados en las explotaciones agricolas (te-
niendo en cuenta el estado y la densidad de cultivos en el -

campo) .

La entrada y salida del flujo de agua subterridnea se -
estima por métodos hidrogeoldgicos. El caudal se valora nor-
malmente por m&todos hidrométricos, similares a los usados -
en la determinacidn del caudal superficial. En el caso de re
carga del agua subterri@nea bajo presidn, la separacién del -
caudal de drenaje en funcidn de la infiltracidn y de la pre-
sidén, se realiza, por métodos de hidrdulica subterrdnea, uti
lizando un gran niimero de piezdmetros. La distribucidén de la
red de puntos de observacidn (pozos y piezdmetros) en la zo-
na del estudio debe corresponderse con la topografia, con ~-
las condiciones hidrogeoldgicas y con la distribucién del --

agua recogida en los drenes y en la red de riego.

Las variaciones de la humedad, AM, en la zona no satu-~
rada, se determinan generalmente por el método gravimétrico
o por neutrones y otros medidores de la humedad del suelo. -
La entrada y salida de agua en el suelo se desprecia general
mente. De existir otros elementos el el balance hidrico se -

determinaran por métodos convencionales.

A partir del cllculo del balance hidrico, se pueden —-
realizar medidas para el control de los balances hidrico de

sal y térmico en las explotaciones agricolas.

Para su aplicacidén a zonas de regadios, la ecuacidén --
‘del balance hidrico se resuelve normalmente a través del tér

mino AS o su componente AM, es decir, teniendo en cuenta las
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variaciones de la humedad en la zona no saturada. Estos re--—
sultados se utilizan para determinar las demandas de riegos.
En este caso, para usos practicos, es suficiente determinar
el balance hidrico principal suponiendo que la entrada y sa-
lida de agua superficial, el intercambio de agua con otros -

acuiferos, etc., es cero para periodos cortos de tiempo.

El cuadro 15 muestra los resultados del ci@lculo de un
balance hidrico para un campo agricola en la zona templada,
para intervalos de 10 dias, durante el periodo de crecimien-—

to.

5.1.5.2. Tierras drenadas

Los estudios del balance hidrico en pantanos y tierras
pantanosas se efectiian con objeto de tener una base hidrolds-
gica para conocer las posibilidades de recuperacidn de este
tipo de tierras por drenaje y para evaluar su influencia so-
bre los recursos de agua en el balance hidrico de las cuen--

cas fluviales de determinadas regiones prdximas.

Aquellos pantanos y tierras mineralizadas, en los que
el almacenamiento de agua se ha originado por una obstruc- -
cidn en el caudal superficial y en el flujo subterr@neo, re-
quieren un drenaje. El1 conocimiento de los componentes del -
balance hidrico se lleva a cabo, normalmente, sobre una pe--

quefia cuenca de un rio o sobre un campo agricola con drenaje.

La ecuacién del balance hidrico para este tipo de te--
rrenos, en cualquier periodo de tiempo, se puede expresar co

mo:

P+ QsI - QsO + QuI - QuO + Qul - Quz -E-A5-n=0 (92
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CUADRO 15

‘Balance hidrico de una explotacién agricola en 1.966 para perfodos de 10 dfas (mm)

8¢l

: ) Mayo Junio Julio Agosto May-Agos.
Componentes del balance hidrico Sfmbolos -
I II IIT mes I II III mes I IT II1 mes 1 II III mes

Entradas: -
Precipitacién | 4 4 10 54 68 55 106 16 177 7 4 13 24 10 1 4 15 284
Agua de riego 1s ¢} 0 0 o 0 0 0 0 [} 1] 0 0 11 25 42 78 78

Total: 4 10 54 68 55 106 16 177 7 4 13 24 21 16 46 93 362
Salidas: 7
Caudal superficial Qs0 0 0 o 0 0 9 0 9 0 0 0 0 0 0 0 0 9
Evaporacidn E 56 43 43 142 43 47 45 135 26 18 30 74 16 25 47 88 439

Total: ) ' 56 43 43 142 43 56 45 144 26 i8 30 74 16 25 47 88 448
Acumulacidn calculada As ~52 ~33 11 -74 12 50 -29 33 -19 -14 -17 -50 5 1 -1 5 -86
Acumulacifn media: As'
a) en las depresiones AS 0 0 0 0 0 0 0 0 0 [} 0 0 0 0 0 0 0
b) en la zona no saturada af -44 -17 26 -~35 31 36 -2} 46 -14 -9 -28 -S51 0 5 ~14 -9 -49
c) agua subterridnea Ac -16 -~13 -7 -36 -8 25 3 20 -1 -2 4 1 2 <4 16 14 -1

Total: 7 -60 -30 19 -71 23 61 -18 66 -~-15 -11 -~24 -50 2 1 2 5 -~50
Error de cierre en el balance n=AS-AS' 48 -3 -8 -3 -11 -11 -11 =33 -4 -3 47 0 +3 0 -3 0 -36




donde QSI v QsO son el caudal de entrada y salida del agua -
superficial; QuI y Quo son el caudal de entrada y salida del
agua subterrinea a poca profundidad; Qu1 y Qu2 son la entra-
da y salida del flujo de agua subterrdnea en los acuiferos -
profundos (intercambio vertical de agua subterr@nea); E es -
la evaporacién; AS es la variacidén de la humedad del suelo -
en la superficie y en la capa subsuperficial; n es el factor

residual del balance.

La medida de los componentes del balance hidrico en —-
una cuenca hidrogeoldgica se hace por los mismos métodos que
en las cuencas fluviales. Las entradas totales(QSI + QuI) a
la cuenca desde la zona alta y la escorrentia (QSO + Quo) de
la cuenca se miden en los cauces de la red por los mismos mé

todos que en los canales de riego (v€ase apartado 5.1.5.1.).

El cuadro 16 nos muestra un ejemplo del cidlculo del ba
lance hidrico en una cuenca drenada; las zonas pantanosas --
drenadas de la cuenca se utilizan después como explotaciones

agricolas (Shebeko, 1.970).

En el ejemplo indicado se midieron la precitacidn, --
evaporacidn, caudal de drenaje y las variaciones del almace-
namiento de agua en la zona no saturada, mientras que el in-
tercambio de agua con los estratos inferiores al nivel de —-
drenaje del sistema de drenes (Qu2 - Qul) se calcularon como
un término residual de la ecuacidn del balance hidrico. Cuan
do se aplica este método de cdlculo, el valor obtenido inclu
ye, inevitablemente, errores en la determinacidén de los com-

ponentes del balance hidrico.

La ecuacidn del balance hidrico en la zona no saturada

- -
en campos con usos agricolas drenados, estd compuesta por —-
los mismos t&rminos que la ecuacidn para un campo en regadio (89)

y (90).
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CUADRO 16

Balance hidrico de una cuenca recuperada en la zona de exceso de agua (mm)

Variacién en el -

Intercamhio

Variacidn en el -

Intercambio

5 Precipi- | Evapora- 1 almacenamiento de{ de agua con} Precipi- Evapora- almacenamiento de} de agua con
Ados tacidn cifn Caudal agua en la zona-}el agua sub]| tacidn cidn Caudal agua en la zona-|el agua sub
no saturada tercinea no saturada terrdnea
Ciclo anual (Noviembre - Octubre) Perfodo cfilido (Abril - Septiembre)
1.960-6! 434 527 124 -69 ~148 312 463 80 -132 ~99
1.961-62 655 57 130 10 -56 441 473 90 -103 -19
1.962-63 526 555 93 ~15 ~107 229 465 59 -190 ~-105
1.963-64 523 465 79 52 ~73 234 362 38 =233 67
1.964-65 582 477 117 26 -~38 341 400 70 ~140 11
1.965-66 739 517 174 45 3 400 465 128 ~-159 =34
Hedia 576 519 119 8 -70 326 438 78 -160 -30




De todas formas la sistemdtica empleada en la determi~
nacidn de los componentes del balance hidrico en tierras - -

agricolas drenadas, es la misma que para las tierras regadas.

5.2. Lagos y embalses

De acuerdo con la naturaleza del balance hidrico, los
lagos se pueden dividir en dos grandes categorias: abiertos
(exorreicos), que son los lagos con salida, y cerrados (endo
rreicos), que son los lagos sin salida. Los lagos con una sa
lida intermitente (efimera), durante los periodos de creci--

das, constituyen una categoria intermedia.

La ecuacidn del balance hidrico de lagos y embalses, -
para cualquier intervalo de tiempo, puede expresarse del si-

guiente modo:
Qo ¥ Qup + P = B ~ Q= Qo ~ A5y - =0 (93)

donde QSI es el caudal de entrada de agua superficial dentro

del lago o embalse; Q _ es el flujo de entrada correspondien

ul

te al agua subterr@nea; P. es la precipitacidn sobre la su--

L

perficie del lago; E, es la evaporacifén desde la superficie

L
del lago; QSO es el caudal de salida del agua superficial --

desde el lago o embalse; Q . es el flujo de salida de agua -

u0
subterr@nea, incluyendo la filtracién a trav@s de la presa;
e ASL es la variacidn del agua almacenada en el lago, duran-

te el periodo del balance hidrico considerado.

Para grandes lagos y embalses, la entrada de aguas su-
perficiales, QsI’ se compone de entrada del caudal de agua -

Qm por el cauce principal y entradas laterales Q,, es decir:

QSI - Qm +Q, (94)
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En los lagos y embalses en los que la superficie varia
mucho con la fluctuacién del volumen es preferible expresar
los pardmetros de la ecuacidn del balance hidrico en medidas
volumétricas. Para los lagos con superficie de agua constan-
te es mi3s conveniente expresar dichos pardmetros del balance
hidrico como una altura de agua con respecto al drea superfi

cial media del lago.

La superficie media se calcula como la media aritméti-
ca de todas las superficies para el periodo del balance con-

siderado.

La ecuacidn representativa del balance hidrico en la--
gos abiertos (exorreicos) y embalses, en los cuales se puede

considerar que ASL = 0, es como sigue:
Qi+ Qi *PL = Q%o * Qo™ By (95)

Cuando los componentes de la escorrentia subterranea -
(QuI y QuO) no contribuyan significativamente al balance pue

den despreciarse y la ecuacidn (95) quedaria asi:

+ E ' (96)

Q . +P = L

sl L QsO

La ecuacidn para un balance hidrico medio de un lago -

cerrado (endorreico) se compone de s8lo tres términos:

+P =E (97)

QsI L

La ecuacidn (97) puede utilizarse para una evaluacidn
aproximada de los recursos de agua en lagos pequefios endo- =~
rreicos, empleando datos sobre precipitacidén y escorrentia -~
solamente; si no hay medidas directas de estos elementos, --
pueden determinarse por medio de planos de valores medios, -
obtenidos con series largas E se obtiene de la ecuacidn del
balance hidrico como un t&rmino residual, e incluye errores

debidos a cualquier diferencia entre QuI y QuO'
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La existencia de embalses de regulacidn en los rios ~
hace necesario obtener informacidn hidroldgica diaria sobre
la relacidn entre las entradas y los volimenes de agua --
almacenados en estos embalses; &sta operacidén se hace para -
cortos periodos de tiempo tales como meses o intervalos de -
10 dias (Vikulina, 1.970). La reduccién del periodo del ba-—-
lance hidrico requiere un cdlculo mids minucioso y detallado
de componentes adicionales del balance, tales como: acumula-
cidn de agua en los canales y llanuras inundadas por rios --
subterrdneos; almacenamiento de agua en las orillas del em—-
balse durante el llenado del mismo y retorno de este agua al
embalse, cuando el nivel del agua baja; pérdidas de agua de-
bidas al hielo depositado sobre la orilla durante los descen
sos del nivel del agua en invierno, y el retorno de esas pér

didas temporales en forma de hielo flotante en primavera.

Para un cdlculo aproximado del balance hidrico para un
control rutinario de las entradas y salidas de agua se usa -

la ecuacidn simplificada del balance hidrico:

I = Q + As (98)

donde ZI es la suma de los componentes de entrada de la ecua
cidén del balance hidrico; Q es el caudal de salida al pie —-
del embalse y aguas abajo, que comprenderid la suma de los --
caudales que pasan a través de las turbinas, vertederos, es-
clusas y filtraciones a través de la presa; ASL es la varia-
cidn del volumen de agua en el embalse durante el perfodo -~

del balaunce.

La ecuacién simplificada se utiliza solamente para pe-
queiios embalses con grandes entradasy salidas y en aquellos en

los cuales el volumen turbinadoy la entrada de agua superficial
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sean los principales componentes del balance hidrico. Para -
embalses de gran superficie el error de estimacidn de ASL -
puede exceder la entrada diaria y en tal caso el esquema sim
plificado anterior no se puede aplicar. Para el cilculo del
balance hidrico de grandes lagos se estd desarrollando un —-
programa especial de investigacidn que tendrd en cuenta las

peculiaridades fisiograficas de la masa de agua.

Métodos para la investigacién y cdlculo del balance hi
drico en algunos grandes lagos han sido desarrollados por --
Afanasiév (1.960), Baulny y Baker (1.970), Malinina (1.966),
Sekachev (1.970), Gidrometeoizdat (1.967), Blaney (1.957), -
Harbeck (1.958) y Harbeck et al (1.958).

Los cuadros 17 y 18 muestran los resultados del balan~
ce hidrico de algunos lagos y embalses y en el cuadro 19 fi-
guran balances de agua mensuales de uno de los embalses para

un afio determinado.

El grado de exactitud del balance hidrico en los embal
ses y el minimo periodo permitido dependen de la exactitud -
de estimacién de los componentes bdsicos del balance hidrico,
es decir, entrada de agua superficial y almacenamiento de --

agua en el embalse considerado.

El error relativo Cpo resultante de comparar las varia
ciones del agua almacenada con las entradas, se expresa me--—
diante la fdrmula:

10" « A +s, 10"+ A s
C, = = (99)

L v, 86.400 Q T

donde AL es la superficie de agua del embalse; s, s el -
error de estimacidn del nivel medio y VL = 86.400 QIT es el
volumen de entrada (QI es la entrada de agua, uﬁ/s, vy Tes -

la duracién del periodo del balance, expresado en dias).
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CUADRO 17

Balance hidrico promedio de algunos lagos y embalses (en mm)

Area Km Flujo de entrada Flujo de salida

RN B i T M 3 o € o |8

Lago 5'3‘E,3 g”3 @ S % ] g'g ‘3 % o é'g
sead 27 |4 ? 9 A o " g0 — I P o i
s oY wo o cq A o 0 g o o |d e o w
O~ v O] T U (4] - - o o LS =] O W (#] U (ST = ] B 3w 2 *)
Lagos exorreicos (abiertos)

Ladoga 258000 17700 3836 73 606 - 4515 4171 344 - 4515

Sevan 3577 1416 513 - 375 - 888 95 793 - 888

Superior | 128000 82000 580 - 760 - 1340 850 470 20.0 1340
Lagos endorreicos (cerrados)

Chany 23600 2500 280 - 373 10 663 - 663 - 663

Balkhash | 181500 18300 808 60 128 17 1013 - 1013 - 1013

Dead Sea 40600 940 1520 - 80 - 1600 0 1600 - 1600
Embalses

Mead 434000 838 20800 - 102 398 21300 19200 2100 - 21300
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CUADRO 18

Balance hidrico medio anual del Embalse de Tsymliansk para un periodo de 3 afios (1.952-1.956)

(Chebotarev, 1.970)

Componentes del flujo de entrada
en

Componentes del flujo de salida
en Km®

Caudal de entrada a través
del rio principal (rio Don) 19.36

Entradas laterales 1.00

Precipitacidn 0.77

Caudal aforado a pie de pre-

sa, aguas abajo 14.87
Evaporacidn 1.91
Volumen de riegos 0.39

Disminucidn del almacenamien
to 3.96

TOtal .oveeeeeeesnss 21,13
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CUADRO 19

Balance hidrico de Kakhovka sobre el Dnieper para 1.960 (Km3)

Componentes del I Ir III w v vI vir | viiz Ix X X1 XI1 Afio
balance hidrico
Entradas:
Caudal en el rio prin-
cipal (Dnieper) 1.48 1.90 3.65 5.46 3.59 1.96 1.36 1.16 1.23 1.56 1.91 3.93 29.29
Entradas laterales 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.08
Precipitacidn 0.10 0.05 0.02 0.02 0.13 0.05 0.10 0.19 0.07 0.17 0.06 0.14 1.10
Total: 1.59 1.97 3.68 5.48 3.72 2.0 1.46 1.35 1.31 1.74 1.98 4,08 30,37
Salidas:
Caudal a pie de presa
{ aguas abajo 1.41 1.92 3.58 3.67 1.01 0.89 1.31 06.79 0.65 1.54 1.76 3.83 22.36
Consumos industriales
y municipales 0.02 0.02 0.03 0.03 0.02 0.01 0.01 0.14
Evaporacidn 0.02 0.04 0.09 0.13 0.27 0.29 0.32 0.23 0.07 0.07 0.05 1.58
Total: 1.43 1.92 3.62 3.78 1.16 1.19 1.63 1.13 0.89 1.62 1.83 3.86 24.08
Aumento del almacena-
miento 0.16 0.16 -0.09 1.55 2.35 0.91 -0.04 0.34 0.44 0.18 0.13 0.19 6.28
Discrepancia, Km? 0 -0.11 0.15 0.15 6.21 -0.09 -0.13 -0.12 -0.02 -0.06 0.02 0.01 0.01
Discrepancia, 7% 0 5.3 4.0 2.7 5.6 4.3 8.0 8.2 1.5 3.3 1.0 0.2 o




Las investigaciones realizadas en grandes rios y embal
ses de la URSS ponen de manifiesto que el error medio del --
caudal de entrada y salida es *57 y el error en las medicio-
nes del nivel medio, empleado para el cidlculo de la varia- -

cidon del almacenamiento, es *10 mm.

La ecuacidn (99) puede utilizarse para determinar la -
amplitud del periodo del balance, asegurandonos que el error
relativo CL no es superior al *5%, es decir, dentro de los -
1imites de exactitud usuales en la determinacidn de caudales

en las estaciones de aforo.

Si CL es mucho menor del 5%, debido al aumento del cau
dal (por ejemplo, durante la caida de la 1lluvia o el deshie-
lo), se puede reducir la amplitud del periodo del balance. -
En este caso, T se reduce lo suficiente para asegurar que la

condicidn CL < 57 se cumpla para la descarga dada.

5.3. Pantanos

Los estudios del balance hidrico en los pantanos son -
importantes para seleccionar los medios mis efectivos para su
recuperacidén y para el establecimiento de interrelaciones en
tre el balance hidrico de los pantanos y de las cuencas de -
los rios dentro de las cuales estdn localizados (Costin y al,
1.964).

Cuando se calcula el balance hidrico de un pantano, es
necesario tener en cuenta sus caracteristicas. Seglin su si--
tuacidén, condiciones de llenado, naturaleza de la cobertura
vegetal y distribucidn sobre la zona pantanosa, los pantanos
se pueden clasificar en dos tipos principales: pantanos de -

tierras altas (turberas altas) y de tierras bajas. Los panta
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nos de tierras altas se caracterizan por las siguientes con-
diciones: ubicacidn sobre las Areas de divisidn de cuencas -
(divortium aquorum); superficie convexa; recarga casi exclu-
sivamente atmosférica; vegetacidn oligotrdfica. Los pantanos
bajos o de tierras bajas se caracterizan por: su ubicacidn -
en las depresiones, en los valles de rios o en llanuras inun
dadas; superficie plana o cdncava; recarga mixta (precipita-
cidn mids entrada de agua superficial y/o subterrdnea desde -
las tierras circundantes); vegetacién eutréfica (Ivanov, - -

1.957; Romanov, 1.961).

Atendiendo a la circulacidn de agua (véase apartado 8)
los dep8sitos de turba sobre pantanos naturales (no drenados)
constituyen un acuifero en el que se pueden distinguir dos =~
estratos: uno superior, estrato activo, en el cual la veloci
dad del flujo de agua por debajo de la superficie es elevado,
y otro inferior, estrato inerte, que comprende el depdsito =~
principal de turba, donde la infiltracidn y el intercambio -~

de agua son muy lentos.

El estrato activo se caracteriza por su alta porosidad
y variabilidad en el contenido de agua. Su espesor varia des
de 80-100 mm en las zonas pantanosas bajas hasta 600-700 mm
en las altas. El flujo de agua (escorrentia) en este estrato
se mueve superficial y parcialmente como flujo de infiltra--
cidn.

El estrato inerte se caracteriza por una permeabilidad
muy baja (el coeficiente de permeabilidad en este estrato es
de 16—3- 10-u veces menor que en el estrato activo) con lige

ras variaciones del volumen de agua.

Debido a estas diferencias en las propiedades de los -

estratos activo e inerte, casi todo el caudal se mueve en el
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estrato activo por flujo superficial o subsuperficial. El vo
lumen de agua, correspondiente al flujo en el estrato inerte
es menor del 1% con respecto al estrato activo. Esto signifi
ca que el caudal de salida en un pantano es pricticamente —-—

igual al que corresponde al estrato activo.

La ecuacifn general del balance hidrico cuando se apli

ca a un pantano se convierte en la siguiente (Ivanov, 1.957):

P+Q +Q -Q -Q +Q -E-MM-n=0 (100)

donde P es la precipitacifn sobre la superficie del pantano;
Q, es el caudal superficial; Q, es el flujo en el estrato ac
tivo, que puede descargar en los acuiferos o terrenos adya--
centes; Q; es el caudal de entrada en el pantano por rios ¥y

arroyos; Q, es el caudal de entrada de agua superficial en -
el pantano por las laderas adyacentes, asi como la entrada -
del flujo de agua subterrdnea por acuiferos colindantes, a -
los depdsitos de turba del pantano; Qg es el flujo de infil-
tracidén, entre el depdsito de turba y el estrato inferior --
(Q, z 0); E es la evaporacidn desde la superficie del panta-
no; AM es la variacidn en el almacenamiento de agua en el es

trato activo, durante el periodo del balance hidrico.

La ecuacidén (100) se puede utilizar para calcular los
balances hidricos anuales, estacionales, mensuales y de pe--

riosos de 10 dfias. Para balances medios, AM es cero.

Segim las condiciones particulares de recarga de los -~
pantanos, la ecuacién (100) puede simplificarse si alguno de
los componentes es igual a cero, y puede ampliarse introdu--

ciendo términos adicionales.

Los componentes del balance hidrico se estiman por ob-

servaciones hidrometeoroldgicas del pantano. La precipitacitn
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P, la evapotranspiracidn E, escorrentfa Q; y entrada Q4 se -
miden directamente. La variacidn del almacenamiento de agua,
AM, en el estrato activo se calcula a partir de los datos ob
tenidos en las variaciones del nivel piezom@trico del agua -
en el pantano y de la porosidad eficaz en el estrato activo,
determinado experimentalmente (Ivanov, 1.957; Romanov, - =
1.961).

El flujo Q, en el estrato activo se calcula a partir -
de los datos de niveles piezométricos del agua en el pantano
y de la permeabilidad del estrato activo determinado experi-~
mentalmente (Gidrometeoizdat, 1.971b). La entrada de agua su
perficial, desde las laderas circundantes, y la entrada del
flujo de agua subterrinea Q,, asi como también el intercam—-
bio de agua vertical Qg, se calculan en general, conjuntamen

te, como término residual de la ecuacifn del balance bidrico.

La evaporacidn y las variaciones del zlmacenamiento de
agua en el pantano difieren en las partes que caracterizan a
un pantano, es decir, en los llamados micropaisajes del pan-
tano. Un micropaisaje de un pantano es una parte del mismo -
con un microrelieve homogéneo y unas propiedades hidrofisi--
cas también homogéneas, cubierto por uno o varios tipos de -

vegetacidn, con similares caracteristicas bot@nicas.

Por lo tanto, la evaporacidn v las variaciones de ni--
vel piezométrico del agua y la estimacidn de las caracteris-
ticas hidrogeoldgicas del estrato activo son independientes
para cada micropaisaje del pantano. lLa evaporacién y las va-
riaciones del almacenamiente de agua en el pantanoc se calcu-
lan como valor medio de las &reas parciales que cubren cada

tipo de micropaisaje

151



Las variaciones del almacenamiento de agua en el estra

to activo se calculan por la fdérmula:

1 n
AM = — X a; v, Ahi (101)
A i=1

donde v, e Ahi se determinan experimentalmente y son el coe-
ficiente de almacenamiento y la variacidén del nivel del agua
para una superficie a; del micropaisaje, y A es la superfi--
cie total. La evaporacidn media para todo el pantano viene =~

dada por:

~M3

a, Ei (102)

> | -

i=1

donde E; es la evaporacién durante el periodo del balance pa

ra una superficie a; del micropaisaje.

Los cuadros 20 y 21 muestran los resultados del balan-
ce hidrico de un pequefio pantano de turba en zona alta, du--
rante una estacifn calurosa (Mayo-Octubre) y para un afio hi-
drolégico. Los componentes del balance hidrico se determina-
ron de la siguiente manera: la escorrentia se midiS en cua—-
tro arroyos, aguas abajo del pantano; cuando los niveles pie
zométricos del pantano estdn altos, es decir, en primavera y
otofio en afios hiimedos, la salida de agua por las mirgenes --
tiene lugar en forma de flujo disperso, y se calcula como un
término residual de la ecuacidn del balance hidrico englobén
dolo dentro del factor residual caracteristico de la ecua- -
cidn; la precipitacifn se midid con pluvidgrafos; la evapora
cibn con evaporimetros GGI-B-1000 (Romanov, 1.961); la varia
cidén del contenido de humedad en el estrato activo se calcu-
16 a partir de los datos sobre las variaciones del nivel pie
zométrico del agua en el pantano y de las determinaciones de

la porosidad eficaz. Este cdlculo se realizd porque el conte
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CUADRO 20

Componentes del balance hidrico de un pantano en zona alta durante las estaciones cilidas de -
1.960 y 1.962 (mm)

Preci- Variacidn Bvapora|Discre- Preci- Variacidn Evapora |Discre—
Mes pita--| Caudal jdel almace vapora . pita--{ Caudal | del almace vapora .
. - . —{cidn pancia . . . — | ¢cibn pancia

cidn namiento cidn namiento

1.960 - afio seco 1.962 - afioc himedo
Mayo 26 16 -67 78 ~1 60 28 =47 76 3
Junio 69 0 -5 105 -31 119 10 16 101 -8
Julio 73 0 -12 103 -18 103 22 -7 92 -4
Agosto 82 0 16 67 -1 67 32 37 65 14
Sept. 32 0 -4 34 2 132 69 -21 39 45
Octubre 44 0 4 7 33 56 23 7 10 16
Total 326 16 ~68 394 -16 618 184 ~15 383 66
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CUADRO 21 -

Componentes del balance hidrico de un pantano en zona alta para afios hidroldgicos

(Noviembre - Octubre) en mm

Salidas enel
pantano a los

Variacion en

Flujo en el
estrato acti

Afos Precipitacidn Evaporacién | el contenido | vo yerror de

ﬁ:;g:s y ca= de humedad cierre en el
balance
1.956-1.957 959 279 440 35 205
1.957-1.958 877 270 469 -16 154
1.958-1.959 725 197 467 =42 103
1.959-1.960 615 82 469 -26 90
1.960-1.961 894 202 478 53 161
1.961-1.962 1065 351 441 39 234
1.962-1.963 789 158 453 =24 202
1.963-1.964 631 148 444 -29 68
1.964-1.965 785 179 438 32 136
1.965-1.966 1057 327 489 10 231
Media: 840 219 458 3 160
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FIGURA 12. Corte transversal de una cuenca hidrografica tebrica representando el modelo del ba-
lance conceptual del agua subterrinea (los simbolos se definen en las ecuaciones —--
(1), (104), (105) y (106)).



nido de humedad, en la zona no saturada del pantano, era muy
préximo al nivel de saturacidn (equilibrio en la distribu- -
cidén de humedad en la zona capilar), debido a la alta porosi
dad de los estratos superiores en el depdsito de turba y a -

la localizacidn del nivel del agua a poca profundidad.

Sin embargo, durante los meses secos y con bajos nive-
les de agua en el pantano se observaron grandes diferencias
negativas en los balances hidricos mensuales (Cuadro 20), de
bido al desecamiento de los estratos superiores del depdsito
de turba, que al quedar por debajo del nivel de saturacidn -

no se tuvieron en cuenta.

5.4. Cuencas de aguas subterrineas

Para el estudio de las aguas subterrdneas se utilizan

los siguientes simbolos (ver también Figura 12).

MODIFICADORES
Tipo - Simbolo Significado
Subfndices c Capilaridad
int Interflujo
ov . Flujo sobre el terremo
Precipitacidn
a Descarga en acuiferos arte
sianos
B Recarga desde otras cuen--
cas
U,Y Intercambio con el flujo -
superficial
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SIMBOLOS

Simbolo Significado Unidades
Espesor del estrato rocoso m
Nivel del agua subterranea, altura
piezométrica m
v Relacidén entre el almacenamiento -

y la fluctuacidn de los niveles -
piezométricos en las aguas subte--

-
rréaneas -
) 2 Porosidad eficaz -
s
Vuz Déficit de saturacidn -

Cuando se estudia el balance hidrico en las cuencas de
los rios es muy importante incluir el acuifero superior (no
confinado) en el cidlculo general del mismo. La ecuacién (1)
es valida para una cuenca cuyo limite inferior estd delimita
do por un acuicludo, sobre el que se encuentran aguas subte-
rraneas del acuifero no confinado. Posteriormente, cuando se
llevan a cabo investigaciones hidrolbgicas mis detalladas, -
es esencial estudiar y calcular el balance hidrico del agua
subterranea, dentro de las cuencas, como masas de agua indi-
viduales. El ca@lculo del balance hidrico de las cuencas sub-~
terra@neas es particularmente importante para el estudio de -~
aguas subterraneas, fundamentalmente cuando van a utilizarse
como abastecimiento (Blaney y Criddle, 1.950; Kohler, Norden
son et al, 1.955; Meyboom, 1.966; Freeze, 1.971).

La forma mis general de la ecuacién del balance hidri-
co para una cuenca de agua subterr@nea para cualquier perio-

do de tiempo es la siguiente:
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QuP + Qu}l+ QuI + Qu1 - Quz B QuY

Qe 7 Q¢
- Quz - QuO - Qus - Qua - 4G - n, = 0 (103)

Q, + Q, " Qo - Quz) + (Qp - Qc* (Quu -

It
o

= Quy ~ Q) * Qg = Q) - 4G - hy (104)

donde QuP es la infiltracidn producida por la precipitacidn;
Quu es el caudal de entrada del agua superficial en el cauce
del rio; QuY es la salida de agua subterrinea en el cauce; -~
Q es la entrada del flujo de agua subterrfnea a través del
acuifero considerado; Qul es la entrada del flujo de aguas -
subterrineas desde otros acuiferos; QuB es el posible volu--
men de agua procedente de la recarga artificial (si existen

pozos de recarga, etc.); QuC es la salida de agua subterrid--
nea dentro de la zona de aireacidén debido a la pé&rdida de hu
medad (de esa zona) por la evapotranspiracidn; Qo €8 la sa-
lida de agua subterridnea de la cuenca a través del acuifero

dado; Qu2 es la salida del flujo de agua subterrinea hacia -
otros acuiferos; Qu3 es la salida de agua subterrdnea a tra-
vés de manantiales; Q,, ©s la descarga de agua subterrinea -
a.través de acuiferos artesianos; AG es la variacidn de agua
subterrdnea almacenada;y n, representa cuantitativamente los
elementos indeterminados del balance y los errores de cidlcu-
lo de otros elementos del balance hidrico. Los dos dltimos -
términos de la ecuacidn, es decir, AG y n,, pueden ser posi-

tivos o negativos.

' Para periodos largos, como un afio hidroldgico, el tér-
mino AG, normalmente, puede considerarse igual a cero. Para
acuiferos en cuya base tengan acuicludos con espesor conside
rable, el elemento del balance Quz’ que representa la salida

del flujo de agua subterr@nea hacia cuencas adyacentes tam--
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bién puede excluirse. Cuando el cdlculo del balance hidrico
se hace para un acuifero confinado, cuyos limites sean los -
de la propia cuenca, la ecuacidén (103) se puede simplificar

considerablemente.

Examinemos los términos que, en la ecuacidn (104) se -
han agrupado como consecuencia de determinaciones directas.
Por ejemplo, el primer término de la ecuacidén (104) represen
ta el intercambio del flujo de agua subterrinea a través de
los bordes o limites de la cuenca y puede estimarse aplican~
do las ecuaciones de la hidrdulica subterrinea. AlGn en los -
casos mids simples, &ste cdlculo requiere observaciones de —-
los niveles piezométricos del agua y un estudio de la permea
bilidad en una red de puntos de observacidn (pozos y piezdme
metros). El tercer término de la ecuacién (104) se puede es-
timar a partir de medidas del caudal en los manantiales y ==
del cdlculo del flujo de agua subterranea para QuY y Quu; o
determinando el caudal de los manantiales, en la ecuacifén --
del balance hidrico (Figura 12).

QSI + QOV + Qu3 + Quy - QuP - QsO - ASs -n =0 (105)

0
)

uy QuaA= QsI + QOV0 - QsO - ASs -n

Quy ~ @ 2
donde QSI es el caudal de entrada del agua superficial desde
cuencas adyacentes (incluyendo la entrada de agua debida a -
recarga artificial); QsO es el caudal de salida del agua su-
perficial fuera de los limites del &rea dada (incluyendo las
tomas de agua irrecuperables de los rios y lagos); QOv es -
el caudal desde las laderas hacia el cauce del rio; ASS es -
la variacién del agua superficial almacenada. Se supone que

hay una precipitacidn y evaporacidn en la superficie del rio

que se puede despreciar. En la utilizacidn de esta ecuacidn,
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la componente del flujo puede ser insignificante. El cuarto
término de la ecuacidn (104) se puede calcular a partir de -
valoraciones en los acuiferos artesianos y pozos de recarga
(Vsegingeo, 1.968). Entonces, conocidos tres de los términos
de la ecuacidn (104), se puede utilizar dicha ecuacidn para
calcular el valor neto de la recarga de agua subterranea por
infiltracién (QuP - QuC)’ diferencia del almacenamiento de ~-

agua subterrdnea, que en algunos casos puede despreciarse.

De todas maneras, el valor neto de la recarga de agua
subterrédnea por infiltracidn (QuP - QuC)’ puede también cal~
cularse utilizando la ecuacidn del balance de la humedad del

suelo (Figura 12).
- = — — -— - 3
QuP QuC P QOVO E-AM-n (106)

donde P es la precipitacién; E es la evaporacidn; AM es la -
variacidn de la humedad del suelo almacenada. Entonces, si -
(QuP - QuC) se puede calcular mediante la ecuacién (106), se
rd posible utilizar la ecuacién (104) para calcular AG. A la
inversa, si la ecuacién (104) se emplea para calcular (Qup -
- QuC) la ecuacién (106) puede proporcionarnos un valor - -

aproximado de AM + n >,

Es obvio, segliin lo expuesto, que una estimacidén inde-—-
pendiente de la recarga neta del agua subterrdnea por infil-
tracidn puede utilizarse con ventaja en las ecuaciones del ba
lance de aguas subterrdneas y de humedad del suelo (Lebedev,
1.963; Vsegingeo, 1.968). Si se han realizado mediciones de
los niveles de aguas subterrdneas en estaciones hidroldgicas
ad hoc y si los datos de los pardmetros del acuifero son me-
dibles, la recarga por infiltracién se puede calcular por me
dio de las ecuaciones de la hidriulica subterrinea, apoyando

se en las fluctuaciones de los niveles de agua. Estimaciones
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independientes de (QuP - QuC) se pueden obtener también por

medio de lisimetros (Lebedev, 1.963).

Como ejemplo de la utilidad de la ecuacidn del balance
de aguas subterrdneas se considera el caso especial de un --
acuifero libre (Qua = Qu8 = 0), cuya base es un acuicludo --
(Q .=Q = 0). En este caso, la ecuacidén del balance de --

ul uz
aguas subterradneas (104) se reduce a:

QurQy) + Qp=Que) + (@, 70,0, ) = AG -1, =0  (107)

Si al mismo tiempo que determinamos (Quu - QuY - Qua)’
fuera posible calcular la variacidon del agua subterrdnea al-
macenada AG, y si (QuP - QuC) se han estimado independiente-
mente, se puede calcular la diferencia entre la entrada QuI
y la salida QuO del agua subterrinea en la zona considerada,
sin el cdlculo hidrodindmico de estos dos valores. Conviene
recordar que (QuP - QuC) puede calcularse a partir de la - -
ecuacidn del balance de la humedad del suelo (105), y que —-
(Quu - QUY - Qua\ se puede determinar por medio de la ecua--
cidn del balance de aguas superficiales (105), sin recurrir

a ningin cdlculo hidrodindmico del flujo de aguas subterrd—-

neas.

Para AG=0, un valor negativo de (QuI - Quo) indica -
que el acuifero se estd recargando y al mismo tiempo que - -
aumenta la salida del flujo de agua subterr@nea, mientras —-
que un valor positivo es indicativo de una recarga sin sali-
da de aguas subterr@neas en la zona de estudio. Es decir, el
valor a largo plazo de (QuI - QuO) es un Indice del r&gimen
del agua subterrdnea en esa parte del acuifero libre de la -

zona estudiada.
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Los intercambios de aguas subterrdneas entre cuencas -
de rios, que puedan relacionarse por sus caracteristicas hi-
drogeoldgicas con las 3reas de recarga o descarga del acuife
ro, hacen necesaria la inclusién de los términos correspon--
dientes en el intercambio de los flujos de agua subterrinea
en la ecuacidn general del balance hidrico (l). En este caso,
los cdlculos requieren la seleccidn de superficies con sus -
limites dibujados segiin la direccidén del flujo del agua sub-
terridnea (Popov, 1.967). Se ha propuesto un modelo de balan-
ce hidrico, que estd basado en la seleccidén de superficies -
delimitadas de acuerdo con su ubicacién en las areas de re--

carga o descarga de agua subterrdnea (Lawson, 1.971).

Los conceptos que hemos mencionado quedan mids claros -
considerando la ecuacidén del balance hidrico para una cuenca
con agua subterranea artesiana, es decir, confinada. Para po
der determinar los componentes de la ecuacidn del balance hi
drico en cuencas de rios pequefios dentro de la propia cuenca
artesiana, es fundamental realizar una distribucidn de las -

zonas de recarga y descarga en dicha cuenca.

Para cuencas de rios situados en dreas que reciben - -
agua artesiana desde otras zonas, la ecuacidén del balance hi

drico es:

P+ QsI+ QuI - E- QsO - QuO + Out_ Quz_ 45 =m =0 (108)

donde Q es la entrada de agua en la cuenca artesiana y Qu2
ul
es la salida por medio de la recarga de acuiferos profundos,
que a su vez descargan por debajo de los limites de la cuen-
ca del rio estudiado. Sin embargo, pueden existir cuencas de
- - - .
rios situadas en zonas donde el acuifero artesiano se recar-
ga, en cuyo caso el término Qu podria representar un flujo -
1

de salida y tendria, por tanto, signo negativo.
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Los conceptos anteriormente citados se han expuesto de
una forma elemental, para proporcionar una idea de la compo-
sicidén de la ecuacidn del balance hidrico del agua subterri-
nea, indicando cémo se pueden calcular dichos términos y de-
mostrando, en cierto modo, la utilidad de esta ecuacidn en -
las investigaciones de recursos de agua. Se ha prestado poca
atencidn al cdlculo exacto de los pardmetros en las aguas —--
subterrdneas, esto es, a su determinacién y a la "instrumen-
tacidn' para su medida (Gilliland, 1.969 y Hvorslev, 1.951),
a la naturaleza de los sistemas de flujo del agua subterri--
nea (Freeze y Witherspoon, 1.966, 1.967, 1.968), al disefio -
de la red de puntos de observacidn (Geiger e Hitchon, 1.964;
Lawson, 1.970), y a la metodologia a emplear en la realiza--
cién de los estudios en las cuencas de aguas subterrineas --

(Lewis y Burgy, 1.964; Meyboom, 1.966, 1.967; Lawson, 1.970).

La literatura citada puede proporcionar una visidn pos
terior sobre el empleo y exactitud de la ecuacidn del balan-
ce hidrico subterridneo. En general, poco hay que decir acer-
ca de la exactitud del balance hidrico del agua subterranea,
a menos que el error sea muy grande; esto es muy importante
para establecer la composicién de la ecuacidn conociendo el
sentido y direccidn del flujo del agua subterridnea y cual--—-
quier dato utilizado para calcular cualquiera de los té&rmi--
nos de la ecuacidn debe ser tan preciso como sea posible. Es
dificil obtener estimaciones exactas de la porosidad eficaz
y los errores se pueden reducir seleccionando un periodo de
tiempo en el cual la variacidén en el almacenamiento se aproxi
me a cero. Igualmente, un escaso conocimiento de la distribu
cidén de la permeabilidad limita frecuentemente la exactitud
de los cdlculos del flujo del agua subterradnea. Por eso, se

recomienda que estas valoraciones se obtengan por tantos mé-
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todos diferentes como sea posible, por ejemplo, utilizando -
las ecuaciones (105), (106) y/o (107).

5.5. Cuencas glaciares, glaciares de montanay capas de hielo

La ecuacidn del balance hidrico para una cuenca de gla
ciar de montafa, considerando pequefios intervalos de tiempo

(meses, estaciones), se puede expresar del siguiente modo:

P—E-Q-Asgl-ASsn-AM-QuP+QuC-T1=0 (109)

en la que P es la precipitacidn; E es la evaporacidn; Q es -
el caudal (en la seccidn de aforos) de toda la cuenca del --
glaciar de montanaj; ASgl es la variacidén en el almacenamien-
to total de hielo y nieve sobre la superficie de todos los -
glaciares de la cuenca para el periodo considerado; Assn es
la variacién en el almacenamiento estacional de la nieve so-
bre la superficie de la cuenca no glaciar; AM es la varia- -
cidn del contenido de humedad en la zona no saturada;QuP— QuC
es el intercambio entre el agua subterridnea y la de la zona -

no saturada; 0 es la recarga de agua de la zona no saturada

uC
con agua subterrinea; Q. es la infiltracidn en el acuifero -

subterraneo en la zona saturada; n es el factor residual del -

balance hidrico.

Esta ecuacidn permite calcular el caudal (Q) para toda
la cuenca del glaciar si el "divortium aquorum" de las cuen-
cas superficial y subterrdnea coinciden. Los términos de la
ecuacién (109) se calculan por separado para superficies cu-
biertas y no cubiertas por glaciares e indica la variacién --
del almacenamiento total de hielo y nieve sobre la superfi--

cie de todos los glaciares localizados en la cuenca dada. To
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dos los demds términos de la ecuacién (109) corresponden a -

la parte de la cuenca no cubierta por los glaciares.

La precipitacidn sdlida y liquida (P) se calcula a par
tir de las medidas de la altura de nieve y de los datos de -
pluvidgrafos totalizadores instalados en diferentes partes -
de la cuenca. Las alturas de nieve son también un medio de -

estimacidén del valor de ASsn'

El término Asgl puede calcularse por diferentes méto--
dos, por observaciones en la superficie del glaciar y la fu-
si6n medida por aparatos especiales, como estacas, instala--
das en el hielo que marcan la fusidn, por el método del ba--
lance térmico, o0, mids aproximadamente, a partir de datos de

la temperatura del aire.

Para estimar la evaporacion (E) se pueden utilizar losdi
ferentes métodos descritos en el apartado 3.4.3. o los datos -
servados en los evaporimetros. La estimacidn de AM requiere
medidas de la humedad del suelo por gravimetria u otros méto
dos. Como no hay métodos para la medida del intercambio de -
agua entre el agua subterr@nea y la zona no saturada, el va-
lor (QuP - QuC) se incluye normalmente en el término resi- -

dual.

La ecuacidén (109) nos da el balance hidrico para perio
dos particularmente cortos (especialmente meses, estaciones).
Para la media anual, se puede suponer que AM = 0 e Assn = 0.

El valor ASg a diferencia de AM, nunca se puede suponer —-—

1’
igual a cero, en ningln perfodo medio, a menos que exista --
una sdlida razdn para creer que el glaciar estd en equili- -~
brio. AGn cuando el avance o retroceso sea muy lento supone

un apreciable cambio anual en Asgl'
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Para cada glaciar en particular, AS expresa el balan

gl
ce de la fase s8lida de la masa del glaciar y se estima a --
partir de la siguiente ecuacidn, utilizada para el balance -

de hielo y nieve de un glaciar de montaifia:

AS . =P _+0Q

gl sn glt+sn + ASsnf - ASsn - E (110)

m

donde Assnm es la cantidad de hielo y nieve fundidos durante

el periodo del balance; Assn es la cantidad de agua de nie~

f
ve fundida y congelada en el suelo; E es la evaporacifn en -
la superficie del glaciar; PSn es la cantidad de precipita~--

cidén sdlida sobre la superficie del glaciar; es la —~

le+sn
cantidad de hielo y nieve sobre la superficie del glaciar, -

debida a avalancha y tempestades de nieve.

El balance hidrico en las capas de los glaciares no se
ha estudiado detenidamente, y la solucién de este problema -
s8lo puede obtenerse aproximadamente. La ecuacidn del balan-

ce hidrico para una capa de hielo y nieve se representa asi:

AS . =P' - AS - AS. - E (111)
gl sn sn ice

donde ASgl es la variacidn de la cantidad total de hielo y -
nieve para el periodo del balance; Assn es la cantidad de --
hielo y nieve fundidos; Asice es la cantidad de hielo perdi-
do en la formacidn de icebergs; E es la evaporacidn en la -
superficie de la capa de hielo; P;n es la precipitacidn s61i

da sobre la capa de hielo.

5.6. Mares -interiores

La ecuacidén del balance hidrico de mares interiores, -
como el Biltico, para cualquier intervalo de tiempo, puede -

expresarse del siguiente modo:
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Qs + QuI + QstI + Ps - Es - QstO - ASs =0 (112)

donde QS es la entrada de aguas superficiales dentro del - -
océano (caudal total del rio que desemboca en el océano); --
QuI es la entrada del flujo subterrineo de agua dentro del -
mar desde las playas, costas y por el fondo del mar; QStI es
la entrada de agua de mar en los oc@anos a través de los es-
trechos que comunican el mar con el océano; QStO es la sali-
da de agua del mar por estos estrechos; PS es la precipita--
cidén sobre la superficie del mar; ES es la evaporacién en la
superficie del mar; ASS es la variacidén del almacenamiento -
de agua en el mar, que en la mayoria de los casos es igual a

cero.

QS se determina por métodos hidrométricos ordinarios,
_por medio de aforos en los rios que fluyen al mar (Mar Balti
co, por ejemplo), en secciones transversales cercanas a la -

desembocadura del rio; Q se calculan a partir de -

‘stI ¥ QstO
datos de investigaciones oceanograficas de las corrientes, -
en los estrechos que comunican el mar con el océ&ano: PS e -
ASS se pueden determinar por los métodos aplicables también

al cdlculo de estos elementos en los grandes embalses (véanse
apartados 3.2.4.y 3.5.2.3.); ¥y ES se calcula por el método -
del balance de temperatura. Las medidas directas del flujo -

de agua subterrinea dentro del mar presentan dificultades ca

si insalvables.

La entrada del flujo de agua subterrdnea puede calcu--
larse por métodos hidrogeoldgicos o se puede estimar como un

t8rmino residual de la ecuacidén del balance hidrico.

Un balance hidrico medio aproximado del Mar Biltico --
(tipico mar interior) se muestra en el cuadro 22 (Sokolovski,
1.968). El balance hidrico se calculd mediante la ecuacidn -

simplificada:
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Qs + Ps "B " Qo0 T 0 (113)

El caudal (Q tO) desde el mar b3ltico hacia el Mar --
s
del Norte, a través de los estrechos de Dinamarca, se obtuvo

calculando la diferencia:

QstO = (Qs + Ps) - Es

El drea de la superficie del mar se supone que es - -
385.000 Km’.

CUADRO 22

Balance hidrico medio del Mar Baltico

Entradas Salidas
mm  Km® mm  Km®
Entrada de aguas Caudal a través -
superficiales ~-- de los estrechos
Q) 1.140 440 | de Dinamarca den-~
s tro del Mar del -
Norte (Qsto) 1.190 459
Precipitacién -
(Ps) 550 212 | Evaporacién (ES) 500 193
TOTAL 1.690 652 1.690 652




6. BALANCES HIDRICOS REGIONALES

Los balances hidricos regionales (para grandes territo
. - - - - .
rios, paises, cuencas maritimas y continentes) se determinan,

generalmente, sélo para largos periodos de tiempo.

6.1. Balances hidricos regionales

La determinacidén del balance hidrico regional consta -
de dos fases; primera, obtener los datos necesarios para el
uso racional de los recursos hidricos nacionales, y segunda,
obtener los datos necesarios para la preparacidn de balances
hidricos generalizados de mares, continentes y del globo te-

-
rraqueo, como un todo.

Los limites de los paises, a menudo, coinciden con las
divisorias de las cuencas hidrograficas; en otros casos, es-
tos limites cruzan cuencas de rios, quedando gran parte fue-
ra de los 1limites del pais. Un volumen considerable del cau-
dal del rio puede descargar dentro del territorio de un pais
vecino. Por tanto, el balance hidrico de paises vecinos (pa-

ra los cuales la variacidén del almacenamiento de agua, AS, -
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y el intercambio de aguas subterrineas con areas vecinas, --
QuI - QiO’ puede suponerse igual a cero) se calcula mediante
la siguiente ecuacidon simplificada:

P-E-Q,+Q =0 (114)

donde QsI es el caudal total del rio o rios, que entran al -
pais estudiado, desde el o los paises vecinos; QSO es el cau
dal total de agua que sale del pais hacia otro u otros pai--
ses. La diferencia QsO - QSI = Q es el caudal que se origina

dentro del pais, convencionalmente llamado caudal local.

El cdlculo de la precipitacidn (P) y de la evaporacidn
(E) medias sobre la superficie total del pais se hace por —-
los métodos descritos en los apartados 3.2 y 3.4; QSI y QS0
se determinan por estaciones de aforos en el rio, prdoximas a
la frontera del pais. Si la distancia entre las estaciones y
la frontera es grande, es conveniente el uso de curvas carac

teristicas del rio.

El caudal local Q puede determinarse por diferencia en
tre las salidas v entradas de agua en las fronteras y por la
suma de los caudales de los rios propios situados dentro de
las fronteras del pais. Generalmente, los valores de los cau
dales locales, obtenidos por los dos métodos, son aproximada
mente los mismos. De todas maneras, si el caudal que se for-
ma en el territorio dado es superior al 50% o si supera la -
diferencia entre las salidas y las entradas, el error calcu-
lado por el método de diferencias acumuladas puede ser consi
derable. En estos casos, el segundo método es preferible. Si
no hay informacidn fidedigna sobre el caudal de los rios por
separado, el volumen del caudal local puede determinarse uti

lizando el mapa de escorrentfa media anual.
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Si la superficie del pafs es relativamente pequeiia, el
balance hidrico puede calcularse para todo el territorio sin
necesidad de dividirlo en cuencas separadas. En el caso de -
paises grandes, con muchas cuencas de rios también grandes,
el balance hidrico del pais completo puede obtenerse calcu--—
lando la suma de los componentes del balance hidrico, deter-

minados por cuencas separadas.

Algunas veces es necesario calcular el balance hidrico
ya sea para el pais entero o para sus unidades administrati-
vas (distritos, estados, provincias) o para regiones de gran
importancia econdmica. Los métodos para calcular el balance
hidrico de estos territorios no difieren de los mencionados

para los paises.

El cuadro 23 muestra los resultados del balance hidri-
co por medio de la ecuacidn (114), para las regiones de las

Repiiblicas Soviéticas y para la Unidn Soviética como un todo.

El cuadro 24 muestra los resultados del cdlculo de cau
dales locales, utilizando datos sobre entradas y salidas de
agua, para los territorios de los distritos administrativos

vecinos de la URSS.

6.2. Balance hidrico continental

El balance hidrico continental (Lvovitch, 1.973) se de
termina sumando todos los componentes del balance hidrico de
los diferentes paises, localizados en el continente dado. De
igual modo, el balance hidrico de los componentes del mar u
océano, que rodean al continente, puede determinarse andloga

mente.
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Al calcular el balance hidrico continental deberd dedi
carse especial atencién a la composicidén de los elementos --
del balance obtenidos en diferentes paises. Los caudales de
los grandes rios, que cruzan las fronteras de varios paises,

serdn los primeros que deberdn estudiarse.
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CUADRO 23

Balance hidrico medio de la URSS por Repfiblicas Soviéticas
Componentes del balance hidrico
Repiiblica mi:::ade Kn’ m
Km? Precipi- Caudal Evapora- Precipi- Caudal Evapora~
tacion c1idon tacion c10n

Unién de Repiiblicas So-

cialistas Soviéticas 16905* 9653 3997 5676 571 235 336
Ukraine 601.0 366 50.0 316 609 83 526
Moldavia 33.7 17.5 0.8 16.7 520 24 496
Byelorussia 207.6 155 36.4 119 745 175 570
Estonia 45,1 33.6 11.7 21.9 746 259 487
Latvia 63.7 52.2 17.1 35.1 820 268 552
Lithuania 65.2 52.5 15.3 37.2 805 235 570
Georgia 69.7 99.0 53.6 45.4 1420 769 651
Azerbaijan 86.6 53.3 8.7 44.6 616 101 515
Armenia 29.8 20.2 6.5 13.7 678 218 460
Kazakhstan 2666 .8%* 820 64.7 755 308 24 284
Uzbekistan 415.6%* 96.5 11.1 85.4 232 27 207
Kirghizia 192, 3% ' 90.4 52.8 37.6 470 274 196
Tadjikistan 143.1 85.3 51.2 34.1 596 358 238
Turkmenistan 488.1 100 1.00 99.0 205 2 203
Superficie de URSS 22013%, ** 11694 4358 7336 531 198 333

*  Excluyendo las grandes Islas del Oc&ano Artico

** Excluyendo extensiones sin drenaje: el Mar de Aral, lagos de Balkhash e Issyk-Kul
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CUADRO 24

Componentes medios del caudal de los rios en distritos administrativos vecinos

Caudal del rfo que
entra en la regidn

Caudal local

Caudal del rio que
sale de la regién

Volumen co-

Volumen co-~

Rio Area de la ZZL““":" df Area de la rrespondien Destino Area de la rrespondien
cuenca, Km? r; aK 3 cuenca, Km? te al caudal ) cuenca, Km? te al cauvdal
anual, Km anval, Km® anual, Km?
Regidn de Tambov
Vorona Distrito Ponza 4010 0.39 7930 0.89 Distrito Voro= 11940 1.28
nezh
Lesnoy Voronezh Distrito Ryazan 740 0.07 - - - - -
Voronezh - - - 8150 0.80 Distrito Li-- 8890 0.87
petsk
Savala - - - 1820 0.16 Distrito Voro- 1820 0.16
nezh
Tsna - - - 13700 1.64 Distrito Rya-- 13700 1.64
zan
Rios restantes - - - 2700 0.29 Distrito Voro- 2700 0.29
nezh
Total distrito 4750 0.46 34300 3.78 39050 4,24
Regidn de Voronezh
Don Distrito Li- - 33850 4,42 31670 2.19 - -
petsk
Voronezh " 17460 1.77 4400 0.40 - -
Tikhaya Sosna Distrito Belgo 2400 0.23 1700 0.15 Distrito Rostov 101100 10.1
rod
Potudan " 1760 0.22 1080 0.08
Tchernaya Kalitva " 1250 0.09 2840 0.23
Rios restantes Distrito Tambov 2700 0.20 - -
Khoper Distrito Sara- 17930 1.84
tov
Savala Distrito Tambov 1820 0.16 10710 0.70 Distrito Volgo- 42410 3.95
grand
Vorona " 11940 1.28
Total distrito 91110 10.3 52400 3.75 143510 14.05




7. BALANCE HIDRICO DE LA ATMOSFERA

La ecuacuidn del balance hidrico terrestre que se ha --
discutido con detalle en otros capitulos, es un concepto esen
cial para los hidrdlogos. Para obtener una ecuacidn similar a
el agua contenida en la atmbésfera, durante las Gltimas déca—-
das se ha montado una red de estaciones aerolbgicas que han -
proporcionado, progresivamente, medidas mds detalladas y exac
tas de los términos de esta ecuacidn del balance. Para zonas
mas pequeflas y periodos de tiempo mds cortos, en los que se -
pueden calcular los valores medios, se determinan en funcidn
de la densidad de estaciones de observacidn y de la frecuen--

cia de medidas.

7.1. Ecuaciones principales del balance hidrico

" Para un periodo dado, en una capa cualquiera selecciona
da de una gran superficie (por ejemplo, una cuenca grande de
un rio, pantano, etc.) y para la atmdsfera existente encima -
de ella, las ecuaciones del balance hidrico son las siguien—-

tes (BOchkov y Sorochan, 1972):
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. Para la capa activa de suelo, ver ecuacidén (1):

Q- Q+P-E- M-n=20 (115)

. Para la atm8sfera existente encima del suelo y en la

superficie considerada:

QL -Q -P+E-M-n'=0 (116)

Las ecuaciones (115) y (116) incluyen, respectivamente,
la entrada total (QI’ Qi) y la salida total (QO’ Qé) del - -
agua en la capa activa de suelo y en la atmdsfera, la varia-
cidn en el almacenamiento de agua (AM) en el subsuelo de la
zona de estudio, y la variacidn en el almacenamiento de agua
(AW) en la atmbsfera. Para un periodo largo, los términos AM
e AW pueden considerarse igual a cero, pero deberidn incluir-
se en el cidlculo del balance hidrico para un intervalo de —-

tiempo mis corto.

7.2. Ecuacidén del balance hidrico para el sistema atmbsfera
suelo

La ecuacidn del balance hidrico para el sistema atmds-

fera-suelo se obtiene combinando las ecuaciones (115) y - -~
(116):

AM+AQ -M-MN-N=0 (117)
donde, AQ = Q; - Qp3 Q" =Q; - Q53 N=n+n'
- La ecuacidn (117) permite, conocidos AQ' e AW, que se
puedan utilizar para calcular los componentes de la ecuacidn
del balance hidrico terrestre, ya por diferencia o como un -

método indirecto para determinar cualquiera de los componen-

tes no conocidos.
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7.3. Desarrollo de la ecuacidn del balance hidrico para la

atmdsfera

(Para los simbolos, véase apartado 3.4.1.1.).

La ecuacidn del balance hidrico para la atmdsfera pue-
de obtenerse estudiando el papel del vapor de agua en la cir
culacidn general de la atmdsfera (Rasmussen, 1.972; Peixoto,
1.973); o el papel de la conveccidn de los c@mulos (nubes) -
en el balance hidrico de la atmfésfera (Holland y Rasmussen,
1.973); o también como la diferencia entre la evaporacién y
la precipitacidn medias sobre un drea irregularmente formada
de la superficie de la tierra (Drozdov y Grigorieva, 1.963;

Palmen, 1.967).

Para la superficie A limitada por una curva C, la ecua

cidn (116) puede expresafse en la forma:

T P
E-P-M-— | ®( hu dc) dp-n'=0 (118)
gA > c n
t
donde Ps y Pt son la presidn atmosférica en la superficie de
la tierra y en la capa alta de la atmdsfera, respectivamente;
h es la humedad especifica y u, es la componente de la veloci
dad del viento normal a C, dirigida hacia afuera. El simbolo

—— indica los valores medios con respecto al tiempo, duran-

te el periodo del balance, T.

_En la ecuacidn (118), el término AW es la diferencia -
entre el valor medio del vapor de agua W contenido en la su-

perficie, al comienzo y al final del periodo del balance, T,
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donde: We=— h dp | (119)

Los valores de AW son generalmente de unos pocos milime
tros y se puede prescindir de ellos para cd@lculos anuales o
balances a largo plazo, pero son significativos para valores

medios estacionales o incluso para periodos mds cortos.

Las integrales de las ecuaciones (118) y (119) se ob--~
tienen a partir de datos aeroldgicos. Considerando que mids -
del 90% del agua en la atmbésfera, generalmente, se encuentra
por debajo del nivel de los 500 mb, es suficiente hacer los
cidlculos con una Pt = 400 8§ 500 mb. Una presidén minima de 50
mb es recomendable en los niveles mis bajos, subiendo hasta

cerca de 700 mb (Palmen, 1.967).

La integral de la ecuacidn (118) representa la diver—-
gencia del flujo de vapor atmosférico para la superficie A.
Los elementos de este t&€rmino se pueden separar conveniente-

mente en un término de "media" y un término "remolino", es -

decir:
h=h+h'
u =u_ +u' (120
n n n
- T = T T T
asi que, hun h u + h ul | (121)

Dado que los anuarios meteoroldgicos contienen normal-
mente valores medios de h y u para periodos medios (mensua--
les y anuales), es sencillo calcular el término medio en la
ecuacidén (121). Las observaciones realizadas en los {ltimos
20 afios (Peixoto, 1.973) han demostrado que la correlacifn -
entre las variaciones temporales de h y u pueden ser signifi

cativas y, por lo tanto, el término h' u&tu:debedespreciarse.
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7.3.1. Sistemas de medicidén y fuentes de datos

La red mundial de datos meteoroldgicos, obtenidos por
sondeos atmosféricos, es la mayor fuente para calcular el ba
lance hidrico a gran escala. La transmisidn standard de da--
tos primarios de la sonda es obligatoria para diferentes ni-
veles, pero como estos tienen lugar, generalmente, a 1.000,
850, 700, 500 y 400 mb, no proporcionan adecuada informacidn
de datos primarios, por lo que en principio ha sido utiliza-
da para fines meteoroldgicos, antes que para cadlculos de ba-
lances ; ademds,es dificil ajustar los datos hidrolbgicos de
una cuenca con los primarios, facilitados por la red, ya que
las estaciones de datos primarios no suelen estar en las di-
visorias de las cuencas. La interpretacidn de datos requeri-
rd un andlisis sistemdtico del viento y de la humedad en la
zona considerada (Cressman, 1.959; Gandin, 1.963). Deberd te
nerse mucho cuidado para evitar errores debidos a los dife--

rentes tipos de instrumentos (Flohn, Henning y Korff, 1.965).

Se han preparado proyectos especiales de observacidn,
adaptables a los ca@lculos del balance de agua de la atmdsfe-
ra, incluyendo el Experimento Oceanogrédfico y Meteoroldgico
de las Barbados (BOMEX) (Holland y Rasmussen, 1.973), the In
ternational Field Year para los Grandes Lages (IFYGL) - -
(Aubert, 1.972; Bruce, 1.972) v el GARP Atlantic Tropical -
Experiment (GATE). Aparatos de medicidn con control remoto,
particularmente el "geosynchronus", satélite de la tierra, -

ofrecen también datos adicionales.
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7.3.2. Consideraciones a escala espacial

Para el andlisis del balance hidrico en ciclones, la -
red de observaciones aeroldgicas debe ser densa, o lo sufi--
cientemente densa para que permita estudiar las caracteristi

cas fundamentales del fenémeno.

Para valores medios del balance hidrico a largo plazo,
la red nos da las variaciones de E - P derivadas de las va--
riaciones de las caracteristicas de la superficie de la tie
rra. Por ejemplo, en las regiones montafiosas de Norte Améri-
ca, una fraccidén sustancial de la varianza en el valor anual
medio de E -~ P estd asociada con hechos cuyas dimensiones es
tan entre 200 y 600 Km (Rasmussen, 1.971). Como la distancia
normal de las estaciones aeroldgicas en estas regiones es ge
neralmente de 250 a 350 Km, no es posible resolver estas va-
riaciones a pequefia escala, con la red existente de estacio-

nes.

De todas formas, los datos de la red existente se han
utilizado con éxito total para los cilculos del balance hi--
drico a gran escala en ireas idéneas, como en el Mar Biltico
(3 x 10° Km?) (Palmen y Soderman, 1.966), la cuenca del Alto
Colorado (2,6 x 10° Km?) (Rasmussen, 1.967) y en las Grandes
Planicies de Norte América (algo menos de 5 x 10° Km?) (Ras-
mussen, 1.971). Los proyectos especiales mencionados inclu--
yen cdlculos del balance hidrico para superficies relativa--

mente pequeiias.,
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7.3.3. Consideraciones sobre la escala de tiempo

Las observaciones meteoroldgicas de ''radiosonda" se to
man habitualmente dos veces al dia, lo que permite realizar
previsiones hidroldégicas o de ciclones especiales a gran es-
cala, pero no es adecuado para sistemas individuales de me~-
diana escala. De todas maneras, este indice de muestreoc es -
completamente adecuado para cdlculos medios a largo plazo, su
poniendo que no haya variaciones diurnas sistemiticas en la

divergencia del flujo.

Las variaciones diurnas significativas a gran escala -
fueron demostradas por Hastenrath (1.967), Nitta y Esbensen
(1.973) y Rasmussen (1.966, 1.967, 1.968), y las circulacio-
nes diurnas a pequefia escala, tales como brisas de tierra y
vientos de montafia y valle se conocen bien. Por tanto, depen
diendo de la ubicacifn y de la &poca del afio, serid necesario
muestrear varias veces al dia a fin de conocer lo mds exacta

mente posible la variacidn diurna.

7.4. Estimacidén de los términos de la ecuacidn por el sis—-

tema atmo&fera-suelo

Cuando los componentes de AQ e AQ' y AW son conocidos,
el término AM se puede calcular por aplicacién de la ecuacidn
(117). De igual modo, el caudal E - P o E se pueden estimar

a partir de las ecuaciones mencionadas anteriormente.

"Debido a la inexactitud de las mediciones en la estima
c¢idén de los términos del balance hidrico, dichos términos --
pueden incluir errores de medida, asi como también errores -

acumulados en 11 desestimacién de los té&rminos del balance.
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8. ESTIMACION DEL INDICE DE CIRCULACION DEL AGUA

Para estimar el indice de circulacidn del agua en la -
capa activa de la hidrosfera se puede hacer uso del '"Crite--
rio sobre la circulacidn del agua" (Kalinin, 1.968), también
llamado tiempo de retorno (UNESCO, 1.971). No hay un tiempo
de retorno especifico para un componente dado, y el conjunto
de tiempos de retorno influye sobre el mecanismo del flujo -
para dicho componente. No teniendo en cuenta este mecanismo,
el valor medio (convencional) del tiempo de retorno Tr puede
expresarse como la relacidn entre los valores medios del vo-
lumen almacenado V'y los valores medios de entradas o sali--

das 6; es decir:
v

T =-— (122)
Q

El tiempo de retorno para la atmdésfera puede calcular-
se con la ayuda del coeficiente de intercambio y de consumo
de agua (Drozdov y Grigorieva, 1.963); su valor medio es 8 -
- 10 dias. Este tiempo es bajo en comparacidn con el tiempo
de retorno convencional de otros componentes del ciclo hidro

18gico (UNESCO, 1.971), pero es comparable al del agua biold
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gica (tiempo de retorno convencional del orden de una semana)
y el agua de los cauces de los rios (alrededor de dos sema--—
nas). Estos componentes ayudan a la dindmica del ciclo del -
agua, pensando que en conjunto representan solamente una mi-
llonésima parte de los recursos totales de agua en la tierra.
Los componentes estabilizadores del ciclo hidroldgico son ~-
los oc&anos (tiempo de retorno convencional, alrededor de --
4.000 afios), aguas congeladas (decenas de miles de afios), --
aguas subterraneas profundas (por encima de decenas de miles
de afios) y pantanos (pocos afios). Intermedios son el agua --
del suelo (2 - 4 semanas) en la zona no saturada y las aguas
subterr@neas superficiales (por encima de 1 afio), lo que pre

- - -4 -~ - - -
supone una unidén entre los componentes dinamicos y estaticos.

Estos factores, vidlidos todos ellos en los ci3lculos -~
del balance hidrico para diferentes estudios, se han descrito
en esta publicacidén. Un conocimiento de los tiempos de refqg
no apropiados para los componentes en un drea determinada es
muy {til para el planteamiento de la frecuencia de medidas -
de cada componente. Los métodos para estimar la distribucidn
de frecuencias de los tiempos de retorno, basados sobre su--
puestos limitados, sin tener en cuenta el mecanismo del flu-

jo, han sido descritos por Chapman (1.970).
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