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INTRODUCCION

La Agroclimatologia constituye una rama de la Climatologia quetiene

coma proposito el estudio deI clima en sus relaciones con la produccion

vegetal v la agricultura en general. Los estudios agroclimatologicos se

basan generalmente en la informacion historica constituida por los datos

meteorologicos de observacion, registrados a nivel de la red meteorologica,

v tienden a mejorar la planificacion de las operaciones agricolas.

En los seis capitulos de este documenta procuramos presentar algunos

elementos basicos \' fundamentales de la Agroclimatologia, sin pretender cu

brir todos sus aspectos. Después de un capitulo de generalidades en que

se presenta el determinismo astronomico deI clima y las caracteristicas mas

relevantes de la atmosfera, se detalla en los tres capitulos siguientes los

fenomenos fisicos que rigen las transferencias radiativas, térmicas e hi

dricas a nivel deI medio ~ue rodea las plantas (capa superior deI suelo v

zona inferior de la atmosfera). En el quinto capitulo se describen los di

ferentes aparatos de medida utilizados a nivel de la red meteorologica y

cuvos datos sirven para los estudios agroclimaticos. En fin, en el ultimo

capitulo se presentan algunos métodos de analisis, haciendo hincapié en el

balance hidrico y sus diferentes componentes. ya que en las regiones tro

picales el factor hidrico es generalmente el elemento limitante y realmente

determinante deI rendimiento de los cultivos.





CAPITULa 1

GENERALIDADES

1. EL DETERMINISMa ASTRONOMICa DEL CLIMA

1.1 Los movimientos de la Tierra

La Tierra es una esfera de 40.000 km de circunferencia que gira

sobre si misma de oeste a este alrededor de un eje que se llama

eje de los polos. La duracion de una rotacion es de 24 horas si

derales. El plan perpendicular al eje de los polos y que pasa por

el centro de la Tierra se llama pIano deI ecuador; su interseccion

con la superficie de ésta determina un gran circulo que se llama

ecuador terrestre. El ecuador divide la esfera terraquea en dos

hemisferios: el hemisferio norte 0 boreal y el hemisferio sur 0

austral. Se llama meridiano de un lugar el pIano determinado por

la vertical deI lugar y el eje de los polos. Cuando el sol pasa

por el meridiano, es mediodîa para este lugar.

La Tierra gira alrededor deI sol recorriendo una orbita elîptica.

de cuyos focos el sol ocupa uno. La duracion de esta circunvolu

cion es de 365 dias y 1/4. El pIano de la orbita terrestre se

llama pIano de la ecliptica. Race un angulo constante de 23°27'

con el pIano deI ecuador terrestre pues el eje de los polos queda

siempre paralelo a sî mismo en el transcurso de su movimiento al

rededor deI sol (véase Fig. 1)."

La declinacion deI sol, es decir el angulo que hace el sol con el

pIano deI ecuador, toma todos los valores comprendidos entre

-23°27' y +23°27', siendo alcanzados estos dos valores extremos

en los solsticios de diciembre (21 de diciembre) y de junio (21 de

junio) (véase Fig. 2).
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Fig. l - Posicion respectiva deI plana deI ecuador y
deI pIano de la eclîptica.
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Fig. 2 _ posicion de la Tierra res~ecto al sol en el solsticio
de diciembre (1) Y en el solsticio de junio (B)

~= 23°27'
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1.2 Las latitudes singu1ares

La 1atitud de un 1ugar es el ângu10 formado por la vertical de1

1ugar con el p1ano de1 ecuador. El hecho de que existe un ângu10

constante entre el p1ano de1 ecuador y el de la ec1îptica tiene

como consecuencia la existencia de a1gunas latitudes particu1ares

con un gran impacto c1irnâtico.

Los trépicos constituyen los limites norte y sur de la zona

terrestre donde el sol puede pasar al cenit (punto de1 hemis

ferio celeste que corresponde vertica1mente a un punto de la

Tierra). Las latitudes de los trépicos son definidas por el

va10r maximo de la dec1inacién solar, es decir 23°27'. El

trépico de1 norte (0 de Câncer) tiene el sol a su cenit a me

diodîa en el solsticio de junio, el trépico de1 sur (0 de

Capricornio) 10 tiene en el solsticio de diciembre. En el

ecuador, el sol pasa por el cenit a mediodia dos veces por

ano, en los equinoccios cuando su dec1inacién va1e cero, es

decir el 20 de marzo y el 22 de setiembre.

Los circu10s po1ares son los para1e10s para los cua1es la a1

tura de1 sol encirna de1 horizonte es nu1a a mediodia en el

solsticio de invierno (Fig. 3). En el solsticio de diciembre,

cuando el sol se encuentra perpendicu1ar al sue10 a rnediodîa

en el trépico de Capricornio, este es tangente al horizonte

en un punto situado 90° mâs alto, es decir a 90°-23°27' = 66~33'

de 1atitud norte. 66°33' constituye pues la 1atitud de los

circu10s po1ares.

En los polos el ano se encuentra dividido en dos periodos de

seis rneses: une durante el cua1 el sol no se pone, otro du

rante el cua1 no aparece. Entre los circu10s po1ares y los
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polos el ano esta dividido en cuatro periodos: un periodo de

dia continuo, un periodo de noche continua y, entre los dos,

dos periodos en que el sol aparece y se pone como en el resto

deI mundo.

1.3 La duracion deI dia

Se calcula la duracion deI dia a partir de una formula muy general

de astronomia que relaciona la altura deI sol encima deI horizonte

h (angulo que forma la direccion deI sol con el plana horizontal

deI lugar considerado), la latitud deI lugar considerado~, la de

clinacion deI sol /) y el angulo horario H (angulo que forma el sol

con el plana meridiano, es decir, el plana perpendicular al plana

horizontal en la direccion de los polos). Esta formula es la si

guiente:

sen h = sen ~ . sen /) + cos ~ . cos /) . cos H (1)

Teoricamente el sol es visible unicamente cuando el angulo h es

positivo (h>O), pero a consecuencia deI fenomeno de refraccion

atmosférica el sol ya es visible cuando h vale R = -36' 36". Par

consiguiente, para alcanzar su culminacion en el plana meridiano,

el sol recorre desde su aparicion el arco definido par:

Ho = Arc cos (-tg ~ . tg /) + sen RIcos ~ . cos /)) (2)

La duracion deI dia N es igual al doble deI tiempo que tarda el

sol para recorrer el arco Ho. Multiplicando par el factor que

perrnite pasar de los radianes a las haras y décimas de hora (co

rrespondiendo 2~ radianes a 24 haras) se obtiene:

N= 7,64 Arc cos (-tg ~ . tg Ô - O,Ol06/cos ~ • cos /j) (3)
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La declinaciôn solar ~ se puede ca1cu1ar mediante la fôrmu1a si

guiente que da una aproximaciôn suficiente para la màyorîa de las

aplicaciones bioclimaticas:

~=O,4l0. sen (2J/365-1,405) (4)

J es el numero deI dîa (de 1 a 365) y ~ se expresa en rad~anes.

El siguiente cuadro presenta a1gunos valores de la duraciôn deI

dia (valores expresados en horas y décimas) para el hemisferio

norte en funciôn deI mes y de la 1atitud):



Cuadro No. 1

Duracion deI dia (en horas y décimas) para el Hemisferio Norte

en funcion deI mes y de la 1atitud

15 I 15 II 15 III 15 IV 15 V 15 VI 15 VII 15 VIII 15 IX 15 X 15 XI 15 XII

0° 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1 12,1

10° 11,6 11,8 12,1 12,3 12,6 12,7 12,7 12,5 12,2 11,9 11,7 11,6

20° 11,1 11,5 12,0 12,6 13,1 13,3 13,2 12,8 12,3 11,7 11,2 10,9

30° 10,4 11,3 12,0 12,9 13,7 14,1 13,9 13 ,2 12,3 11,5 10,6 10,2

40° 9,7 10,7 11,9 13,2 14,4 15,0 14,7 13,8 12,5 11,2 10,0 9,4

50° 8,6 10,1 11,8 13,8 15,4 16,3 15,9 14,5 12,7 10,8 9,1 8,1

60° 6,7 9,2 11,7 14,6 17,2 18,8 18,1 15,7 12,9 10,2 7,6 5,9



- 10 -

A nive1 de1 ecuador, la duraciôn de1 dîa es siempre la misma en

el transcurso de1 ano, pero a 60 0 N (latitud de Leningrado) el dîa

es tres veces mâs largo en junio que en diciembre.

1.4 La radiaciôn solar en la cûspide de la atmôsfera

El flujo de radiaciôn recibido por una superficie es directamente

proporcional al coseno de1 ângu10 de incidencia de la radfaciôn z

(o al sena de1 ângu10 complementario h) (véase Fig. 4). Eso cons

tituye una de las 1eyes de Lambert (véase Capîtulo II). Si Eo re

presenta la "constante solar", es decir el flujo de radiaciôn re

cibido en la cûspide de la atmosfera por unidad de superficie per

pendicu1ar a los rayos solares, el f1ujo recibido sobre una super

ficie horizontal va1drâ:

E=Eo . cos z = Eo . sen h (5)

La energîa solar Rgo recibida durante un dîa entera se escribe:

Rgo = Eo sen h . dh
,h>O

(6)

fôrmula que corresponde a la integraciôn deI flujo de radiaciôn

recibido durante la fase diurna (sol encima deI horizonte: h> 0).

Siendo Ho el ângu10 horario que corresponde a la mitad deI dîa 1e

gal, tendremos:

rHO
Rgo = 2 Eo (sen l{) • sen 8 + cos l{) • cos 8 . cos H) . dH (7)

Jo

sea:

Rgo = 2 Eo (Ho' sen l{) • sen 8 + cos l{) • cos 8 . sen Ho) (8)
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con:

Ho =Arc cos (-tg l{J • tg 5)

ignorando el término correctivo debido a la refraccion atmosferica.

La "constante solar" Eo en realidad no es una constante, ya que

cambia segun el valor de la distancia Tierra-Sol. Una formula de

aproximacion en funcion deI numero J deI dta deI ano se escribe aS1:

Eo =1910 [ 1 + 0,0334 cos(O,0172 J)]

con Eo expresado en J . cm-2 . radian-l para obtener Rgo en

J • cm-2 • d1a-l .

(9)

La Figura 5 presenta el diagrama de la radiacion solar diaria Rgo
en la cuspide de la atmosfera en funcion de la latitud y deI mes

deI ano.

2. CARACTERISTICAS GENERALES DEL AIRE ATMOSFERICO

2.1 Composicion de la atmosfera

El aire atmosférico es una mezcla de aire seco y de vapor de agua.

El aire seco es tarnbién una mezcla de varios gases cuyas propor

ciones son practicamente constantes en las capas bajas de la at

mosfera. Esta mezcla consta de:

nitrogeno (N2): 78% de la composicion en volumen

- oX1geno (02): 21% de la composicion en volumen.

- argon (A): 0,9% de la composicion en volumen

El contenido en anh1drido carbonico (C02) 0 dioxido de carbono es

muy variable y aumenta, en particular, con la actividad industrial

(0,03% es el valor generalmente considerado). Se encuentran tam

bién numerosos gases raros (Ne, He, Kr, H2, etc.), pero en propor

ciones muy débiles.
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Ademâs de estos gases, figura, en suspensiôn en el aire. un nû

mero considerable de particulas microscôpicas de origen mineraI

o vegetal (cristales de saI marina. granos de polvo 0 de polen.

etc.). Estos corpusculos desempenan un papel muy importante en

los fenomenos de condensaciôn deI vapor de agua y de formaciôn

de las nubes.

2.2 El perfil termico vertical de la atmôsfera

Se definen las diferentes regiones de la atmôsfera a partir de

su perfil termico vertical (vease Fig. 6). De la superficie te

rrestre hasta alrededor de 12 km, la temperatura baja con la al

titud de O,soC cada 100 metros aproximadamente. Esta capa se

llama troposfera. Contiene mucho vapor de agua y agua liquida

que constituye las nubes. Encima de la troposfera se encuentra

la estratosfera, en donde la temperatura aumenta con la altitud.

Este aumento de temperatura es provocado par la presencia de ozono

(03) que absorbe las radiaciones ultravioletas emitidas par el

sol. La temperatura alcanza aproximadamente ODC en la cuspide de

esta capa que se llama estratopausa a alrededor de 50 km de alti

tud, luego la temperatura vuelve a bajar. Entre la troposfera y

la estratosfera se encuentra una zona de transiciôn, la tropopausa,

cuya temperatura avecina -sODC. Esta capa de inversiôntermica

sube regularmente de 8 hasta 17 km deI polo hacia el ecuador.

En la cercania inmediata a la superficie terrestre los gradientes

termicos verticales son muy variables y dependen mucha de la natu

raleza de la superficie y de la intensidad de la radiaciôn solar

(en particular deI ritmo estacional y diario).

2.3 La presiôn atmosferica

Se suele considerar 1013 milibares (1 milibar vale 100 pascales)

coma el valor normal de la pres ion atmosferica a nivel deI mar.

Esta pres ion no "es constante ya que varia en el tiempo y en el es

pacio. Existen regiones en donde la presiôn a nivel deI suelo
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es relativamente débil, a las cuales se les llama depresiones 0

ciclones, y regiones donde es relativamente alta, los anticiclo

nes. La distribucion horizontal de las presiones juega un papel

fundamental en meteorologia porque da origen a los movimientos

atmosféricos horizontales, es decir, a los vientos.

Verticalmente la presion decrece muy rapidamente. En las.capas

bajas de la atmosfera disminuye de l mb cada 8 metros.

2.4 Los movimientos dentro de la atmosfera

Se distinguen dos categorias de movimiento dentro de la atmosfera:

los movimientos verticales y los desplazamientos laterales. Los

primeros son los fenomenos de ascendencia y de subsidencia; a los

segundos se les llama vientos. En efecto, se puede considerar el

viento como un movimiento de aire aproximadamente horizontal, salvo

en las regiones montanosas donde el relieve ejerce una influencia

importante.

El viento es el resultado de dos fuerzas: una fuerza de presion,

debida al gradiente horizontal de presion, que tiende a hacer cir

cular el aire de los anticiclones hacia las depresiones, y una

fuerza de inercia, llamada de Coriolis, debida a la rotaciôn de

la Tierra, que tiene como efecto desviar los vientos de su trayec

toria inicial. impidiendo que los anticiclones se vacien y que las

depresiones se llenen (véase Fig. 7).

La direccion de los vientos sigue la regla empirica enunciada por

Buys-Ballot: un observador en el hemisferio norte dirigido en el

sentido deI movimiento deI viento tiene siempre a su derecha las

altas presiones y a su izquierda las bajas presiones; en el hemis

ferio sur sucede 10 contrario, las altas presiones se encuentran

a su izquierda y las bajas presiones a su derecha. respecte al

sentido deI viento.
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Fig. 7 - Desviacion de los vientos de superficie en el hemisferio norte
(el observador se encuentra en 0)
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3. LA BIIŒDAD DEL AIRE

3.1 La ecuacion de Estado de los gases

El aire atmosférico se comporta como un gas perfecto. Como ta1,

sigue un cierto nGmero de leyes y, en particular, verifica la

ecuaciôn de Estado que re1aciona los tres parametros que carac

terizan el estado de una masa rn de gas: su presiôn P, su tempe

ratura T y su vo1umen V:

P • V = (rn/M) . R • T (lO)

R es la constante de los gases perfectos que equivale a 8,32 en

el sistema internacional; es decir. cuando P es expresado en pas

cal, T en kelvin y V en rnetros cubicos. M es la masa mo1ar deI

gas considerado que va1e 29 gramos en el casa deI aire seco y 18

gramos en el casa deI vapor de agua.

Al dividir los dos rniernbros de esa ecuaciôn por el vo1umen V, se

obtiene una expresion de la masa volumica p:

p =rn/V =M. P/R . T (11)

La masa volumica deI aire seco, a 27°C y bajo una presiôn de 1

atmOsfera (lOB rnb). vale: Pa = 1,16 kg . m- 3.

3.2 La ley de Dalton

El aire seco y el vapor de agua son considerados ambos como gases

perfectos. Su mezcla sigue la 1ey de Dalton que se formula asi:

la presiôn total de una mezcla de gases que ocupa un vo1umen V. a

una temperatura T, es la suma de las presiones parcia1es de los

gases que constituyen la mezc1a, siendo la presiôn parcia1 de un

gas la presion a la cual estuviera el gas considerado si ocupara

por si solo todo el volumen ocupado por la mezc1a a la misma



- 18 -

te.peratura. Por 10 tanto, la presion atmosférica es la Sum8

de las presiones parciales deI aire seco (Pa) y deI vapor de

agua (p):

(12)

Esta relacion es valida cuando no hay equilibrio entre la~ fa

ses gaseosa y liquida, es decir, hasta que el vapor de agua al

canee la saturacion.

3.3 Vaporizacion y saturacion

Para pasar deI estado liquido al estado de vapor, el agua nece

sita un aporte de calor: a eso se le llama calor latente de va

porizacion notado L. A 25°C Y bajo la presion atmosférica nor

mal L vale 2440 kJ . kg-le Por consiguiente, toda evaporacion

de agua en la atmosfera, sea a la superficie de una capa de agua

(mar, lago, etc.), sea a nivel de una cobertura vegetal, va a

necesitar una absorcion de energia.

Cuando se vaporiza agua dentro deI vacio 0 dentro de otro gas

(aire seco por ejemplo), la presion de vapor aumenta progresiva

mente hasta que alcanza un umbral, donde aparecen pequenas goti

tas de agua y donde cualquier nueva cantidad de agua introducida

ya no se vaporiza: la presion de vapor de agua se mantiene cons

tante. Se dice que el vapor esta en equilibrio con el agua li

quida 0 que el vapor esta saturante. La presion correspondiente

se llama pres ion de vapor saturante 0 presion maxima deI vapor

de agua. La experiencia ensena que esa presion depende ûnicamente

de la temperatura de la cual es una funcion creciente. De ninguna

manera depende de la presencia 0 ausencia de otros gases, tales

como el aire seco, por ejemplo.

La Figura 8 muestra la variacion de la pres ion maxima de vapor

de agua P en funcion de la temperatura T entre 0 y SO°C. Para

obtener el valor de P que corresponde a una temperatura dada se
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utilizan tablas 0 formulas. La formula mas utilizada entre

o y 40°C es la de Tetens que se escribe:

P(T) = 611· exp [17,25. T/(237,3+T)]

P se expresa en pascales y T en grados Celsius.

3.4 Caracterizacion deI aire hiimedo

(l3)

El aire de la atmosfera contiene siempre y en todas partes una

cierta cantidad de vapor acuoso que proviene de la evaporacion

deI agua esparcida por la superficie deI globo. Esta cantidad

puede ser caracterizada y medida de varias maneras.

a. La humedad absoluta 0

Representa la cantidad de vapor acuoso contenido en la uni

dad de volumen de aire en condiciones ambientales. Se ex

presa generalmente en gramos por metro cubico (g. m-3) . Se

gun la ecuacion de Estado podemos escribir:

o=rnv/V = (Mv/RT) . P (l4)

siendo Mv la masa molar deI vapor acuoso y p su presion par

cial. A una temperatura dada existe una relacion constante

entre la humedad absoluta 0 y la presion parcial de vapor p.

b. La humedad relativa H

Es definida como el cociente, expresado en porcentaje, de

la cantidad de vapor de agua que se encuentra en la atmosfera

en un momento determinado por la que deberia encontrarse para

saturarla. Si e indica la cantidad en g . m-3 necesaria para

la saturacion y P(T) la presion maxima correspondiente, po

dremos escribir, teniendo en cuenta la relacion 14:

H= 100· (0/9) = 100 . p/P(T) (l5)
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Si el aire es ta seeo, (J = p = 0 y H vale o. Si el aire esta

saturado p = P (T) y H vale 100. La humedad relativa H es 10

que realmente earaeteriza el estado higrométrieo deI aire,

particularmente respecto a las sensaciones que nosotros ex

perimentamos de seco y hiimedo.

Es la temperatura hasta la cual se debe enfriar el aire hû

medo, bajo una presion constante, para aleanzar el equili

brio 11quido-vapor, es decir, obtener la condensacion y la

aparicion deI roc10. Esta temperatura se encuentra definida

por la relacion:

(16)





CAPITULO II

LAS RADIACIONES

1. LAS LEYES GENERALES DE LAS TRANSFERENCIAS POR RADIACION

1.1 Generalidades

La radiacion es una transferencia de energia por ondas electromag

néticas que se propagan en el vacio a la velocidad constante

c = 300.000 km· s -1 Estâ compuesta de radiaciones monocromâticas

caracterizadas por una longitud de onda À y una frecuencia v.

Entre c, À y v existe la relacion: À = c/v La luz visible es

una forma de radiacion de longitud de onda comprendida entre 400

y 700 nm (1 nanometro yale 10-9 metros).

La radiacion nace en la superficie de un cuerpo en donde el calor

es transformado en radiacion electromagnética segûn las leyes de

la termodinâmica. Al caer sobre la superficie de otro medio la

radiacion emitida puede ser reflejada, 0 transmitida si el medio

es transparente, 0 absorbida, es decir transformada de nuevo en

calor. La emision y la absorcion de radiacion son do~ fenomenos

contrarios pero independientes. El resultado de una transferen

cia de radiacion es una transferencia de calor de un cuerpo al

otro, pero 10 que se propaga no es calor sino ondas electromagné

ticas.

Todos los cuerpos en la naturaleza emiten una radiacion que es

funcion de su temperatura de superficie. Las leyes que rigen esa

emisiôn son detenminadas a partir de las deI cuerpo negro, defi

nido coma un cuerpo ideal que absorbe todas las radiaciones que

recibe, y que emite, a una temperatura determinada, radiaciones

con la energia mâxima.
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1.2 La luminancia, la emitancia y la ley de Lambert

a. La luminancia energetica caracteriza la capacidad que tiene

un cuerpo de ernitir una radiacion en una direccion determi

nada. Su definicion fisica es la siguiente. El flujo de

energia d2~ ernitido por un elernento de superficie dS dentro

de un angulo solido dn (cuya direccion hace el angulo 8 con

la normal a dS) es proporcional al producto dS1' dS . cos 8.

El coeficiente de proporcionalidad L se llarna lurninancia ener

getica:

d 2~ = L . d~ . dS . cos () (1)

De la rnisrna rnanera se define una lurninancia energetica rnono

cromatica 0 espectral LÀ' que corresponde a la banda

À,À+dÀ:

d3 ~ = LÀ . dU . dS . cos () . d À (2)

Cuando L Y LÀ son independientes de la direccion de ernision,

es decir son las rnisrnas cualquiera que sea esta direccion, se

dice que los cuerpos correspondientes tienen una ernision iso

tropa. Es el casa deI cuerpo negro deI cual varnos a hablar

y tarnbién de la rnayoria de los cuerpos que no conducen la

elec tricidad.

b. La ernitancia energetica M caracteriza la emision hernisferica,

es decir el flujo de energia d~ ernitido en todas las direccio

nes por un elernento de superficie dS:

dcf>=M·dS (3)

El fluj 0 que corresponde a la banda À, À + d À se escribe:

d2 t/>-x = Mx . dS· dÀ (4)
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Entre la emitancia y la luminancia existe la relaciôn siguiente

que resulta de una integraciôn en el ângulo sôlido 2r estereo

rradianes, es decir un hemisferio:

K.., d t/J 1dS = r
J 27r

L· cos 8 . dO (5)

c. Si el cuerpo considerado tiene una emisiôn isôtropa (~ y L~

independiente de la direcciôn de emisiôn) entonces tenemos:

K = L f cos 8 . dO = 7f • L
27r

y en el casa de una radiaciôn monocromâtica:

Este resultado constituye la ley de Lambert.

1. 3 Intercambio de calor por radiacion: formula de Bouguer

(6)

(7)

Consideremos dos elementos de superficie dSl y dS2 distantes de

d (vêase Figura 1). La direccion dSl dS2 hace el ângulo 81 con

la normal a dSl y el ângulo 8 2 con la normal a dS2. El flujo de

radiacion emitido por dSl que cae en dS2 se escribe:

(8)

siendo ~2 el ângulo solido bajo el cual se ve dS2 desde dSl:

(9)

Por 10 tanto tendremos la fôrmula siguiente llamada formula de

Bouguer:

(la)
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El flujo de energia recibido por unidad de superficie se escribe

pues:

(11)

Se ve asi que el flujo recibido es directamente proporcional al

coseno deI angulo de incidencia O2 e inversamente proporcional al

cuadrado de la distancia d. Esta ley es conocida tambien coma

ley de Lambert.

A partir de esta ultima formula podemos calcular la luminancia LI

deI sol. El angulo solido W bajo el cual se ve el disco solar

desde la Tierra vale apraximadamente n/4 . 10-4 US1:

El flujo de energ1a solar recibida en el nivel superior de la at

mosfera sobre una superficie perpendicular a los rayos solares

(cos O2 =1) ha sida medida experimentalmente: es casi una cons

tante llamada "constante solar" que vale aproximadamente:

Eo = 1400 W· m- 2 . Por 10 tanto tendremos:

1.4 Las leyes de emision deI cuerpo negro

La luminancia y emitancia espectrales de cualquier cuerpo varian

con la temperatura T y la longitud de onda À. Las leyes que ri

gen estas variaciones utilizan el cuerpo negro coma referencia.

a. Formula de Planck

La luminancia espectral L~ deI cuerpo negro sigue una ley es

tablecida de manera teorica por Planck:

(12)
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T representa la temperatura en Kelvin. cl Y c2 son dos cons

tantes. La Figura 2 muestra la representaciôn grafica de esa

ley (curbas a T constante = isoterrnas) .

Las isotermas de la emisiôn deI cuerpo negro presentan un mâ

ximo que se puede determinar al derivar L~ respecto a'

À: d L~/ ~À= o. Si Àx representa la longitud de onda en l..tm

de emisiôn maxima tenemos:

À x = 2898/T (13)

Este resultado constituye la ley de Wien. Significa que los

cuerpos emiten radiaciones cuyas longitudes de onda son tanto

mas cortas cuanto mas elevada es la temperatura de superficie.

Se puede demostrar a partir de la fôrmula de Planck que la

casi totalidad de la energîa (96%) es vehiculada por las ra

diaciones ubicadas dentro de la banda: Àl = 0,5 Àx , À2 = 5 Àx •

c. ~~~_~~_~~~É~~

Por integraciôn de MX sobre todas las longitudes de onda deI

espectro se obtiene la emitancia deI cuerpo negro, es decir

el flujo de energîa emitida en todas las direcciones (un he

misferio) por unidad de superficie:

(14)

o es la constante de Stefan-Boltzmann que vale

5 67 10-8 -2 -4 1 d .. ~ ~ 1 .,. W· m . K . Esta ey e emlSlon segun a potencla

4 de la temperatura absoluta fue descubierta primero empîri

camente por Stefan y luego confirmada teôricamente par

Boltzmann.
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1.5 Emisiôn y absorciôn de los cuerpos naturales

Los cuerpos que no son negros emiten a la misma temperatura menos

energîa que el cuerpo negro. Se escribe que su emisiôn es igual

a la del cuerpo negro multiplicada por un factor € (€ < 1) que se

llama factor de emisiôn 0 emisividad:

(15)

Los cuerpos naturales tampoco absorben toda la energia recibida

por radiaciôn como 10 hace el cuerpo negro. Se define un factor

de absorciôn a que es el cociente de la energîa absorbida por la

energia recibida. Para la mayoria de las superficies naturales

que no conducen la electricidad, la emisividad en el infrarrojo

€ es aproximadamente igual al factor de absorciôn a: €:;::- a.

2. LAS RADIACIONES NATURALES

El sol constituye la mayor fuente de energia para la Tierra y da ori

gen a casi todos los fenômenos meteorolôgicos. Ademas, la radiaciôn

solar actua directamente de modo esencial sobre la actividad biolôgica

de las plantas.

El sol puede ser considerado como un cuerpo negro cuya temperatura cal

culada a partir del valor de su emitancia se acerca a 6.000 K. Emite

un espectro situado en la banda 0,2 - 3 micrômetros que contiene la luz

visible (0,4 - 0, 7 r~m). En cambio los cuerpos naturales que componen

la superficie de la Tierra (tales como la vegetaciôn) y los componen

tes de la atmôsfera emiten en el infrarrojo, entre 3 y 100 ~~m.

2.1 La atenuaciôn de la radiacion solar por la atmôsfera

La envoltura gaseosa que constituye la atmosfera terrestre refleja

y absorbe una cantidad importante de la radiaciôn solar y reduce

asi la energia recibida a nivel del suelo. Esta atenuaciôn de los
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rayos solares es debida a la accion global de los gases de la at

mosfera y de las particu1as liquidas y solidas en suspension en

el aire, y aumenta, por consiguiente. con el espesor de la capa

atmosférica atravesada. Este espesor depende a su vez de la in

c1inacion de los rayos solares.

Si los rayos a1canzan la Tierra vertica1mente el espesor ~ de la

capa atmosférica atravesada es minimo (Eo)' El espesor aumenta

con el angu10 de incidencia de los rayos segun la re1acion:

E =Eo/sen h

siendo h la a1tura de1 sol encima de1 horizonte (véase Fig. 3).

La redondez de la Tierra impone de hecho a esa re1acion un limite

de validez que corresponde aproximadamente a h>30°C. Para un va

10r nu10 de h, E va1e 35,5 Eo ' Asi se exp1ica la poca energia que

tiene el sol al amanecer 0 al atardecer cuando se encuentra a poca

distancia de1 horizonte.

2.2 Los diferentes tipos de radiaciones natura1es

- La radiacion global (Rg)

Representa la radiacion incidente de ondas cortas (banda 0,2

3 ~m) recibida sobre una superficie horizontal y que proviene

de1 cielo entero (angu10 solido de 2~). Consta de dos tipos

de radiaciones: la radiacion directa y la radiacion difusa.

- La radiacion directa (1)

Representa el f1ujo energético que proviene de1 angulo solido

1imitado al disco solar y,recibido sobre una superficie per

pendicu1ar al eje de este angu10 solido, es decir perpendicu

1ar a los rayos solares incidentes.
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- La radiacion difusa (D)

Representa el flujo energético que proviene de la totalidad

deI hemisferio celeste con excepcion deI disco solar y re

cibido sobre una superficie horizontal. Es la radiaciân 80

lar directa que ha sido difundida. es decir reflejad~ en to

das las direcciones por las moléculas gaseosas. las gotitas

de agua y los aerosoles que componen la atmôsfera.

Entre las tres radiaciones. global. directa y difusa. existe

la relaciôn siguiente:

Rg = l • sen h + D (16)

siendo h la altura deI sol encima deI horizonte (véase Fig. 3).

- La radiacion atmosférica (Ra)

Se define coma el flujo de radiacion de longitudes de onda

largas recibido sobre una superficie horizontal y que pro

viene de la totalidad deI hemisferio celeste. Estâ consti

tuida por la radiacion propia de la atmosfera gaseosa. de

las nubes y de los aerosoles.

- La radiacion terrestre (Rt)

Representa el flujo de radiacion emitido en todo el hemisfe

rio celeste por una superficie natural horizontal. Es la

emitancia 0 emision hemisférica de la superficie considerada.

Su valor es dado por la ley de Stefan:

M= ea T~ (17)

siendo Ts la temperatura y € l? emisividad de la superficie.

Para la mayorîa de las superficies naturales E es comprendida

entre 0.96 y 1.
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2.3 El balance de radiacion a nivel deI suelo

Una fraccion de la radiacion global incidente es reflejada por la

superficie deI suelo en todas las direcciones. El cociente de la

radiacion global reflejada (Rr) por la radiacion global incidente

(Rg) se !lama albedo de la superficie (notado a): a = Rr/Rg. El

albedo varia en funcion de la naturaleza de la superficie y deI.
angulo de incidencia. Las coberturas vegetales tienen un albedo

cuyo valor avecina generalmente 0~20. En cuanto a la radiacion

atmosferica Ra, las superficies naturales la absorben casi toda:

su factor de absorcion a en el infrarrojo es igual a su factor de

emision E. Por 10 tanto, el balance de radiacion 0 radiacion

neta (Rn) de una superficie natural horizontal se escribira:

4
Rn = Rg - Rr + a Ra - E (J Ts

0:

4
Rn= (l-a)· Rg+ E (Ra- (JTs )

2.4 Estimacion de los diferentes terminos deI balance de radiacion

(18)

(19)

Se puede estimar la radiacion global diaria Rg mediante la for

mula de Black a partir de la duracion de insolacion (brillo

solar) n medida por el heliografo. Esta formula hace interve

nir la duracion astronomica deI dia N y la radiacion global

al nive1 superior de la atmosfera que le corresponde Rgo :

Rg/Rgo = (a + (3 • n/N) (20)

a y {3 son dos coeficientes calculados estadisticamente, cuyos

valores varian segun las zonas climâticas. En Europa se uti

lizan a menudo: a = 0,18 Y {3 = 0,55. En la zona andina, la

FAO recomienda a = 0,29 Y {3 = 0,42. N Y Rgo son dos parametros
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astronomicos que dependen de la 1atitud de1 1ugar considerado

y de1 momento de1 ana (vease Capîtu10 1). Genera1mente sus

va10res se encuentran en tablas (Smithsonian tables).

La uti1izacion de este tipo de re1acion estadîstica debe efec

tuarse con prudencia. El câ1cu10 a partir de un va10r ais1ado

puede ser ma10; en cambio da buenos resu1tados si se ~ti1izan

promedios que permiten compensar las variabi1idades.

b. ~~_E~~~~~!~~~~_~!~~~~§E!~~_~_!~EE~~!E~

Como para la radiacion global, existen varias formulas empîri

cas que permiten estimar la radiacion atmosferica diaria. La

mâs conocida es la de Brunt que se presenta bajo la forma si

guiente para un dîa comp1etamente despejado:

Ra = a T
4

(a + b ',p) (21)

a es la constante de Stefan (4,89· 10-7 J. cm-2 d-1 . K-4)

T la temperatura media de1 aire en Kelvin

p la presion media de vapor de agua en mi1ibares

a y b representan dos coeficientes empîricos. Se adoptan ge

nera1mente los va10res siguientes: a = 0,44 Y b = 0,079.

La radiacion terrestre diaria procedente de1 sue10 se estima

mediante la formula:

(22)

siendo T la temperatura media de1 aire en Kelvin. El balance

de radiacion de longitudes de onda 1arga va1e pues:

Rn1=-OT4(0,56-0.079 p) (23)
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Genera1mente es un têrmino negativo que representa une pirdida

de energîa por el suelo.

Para tener en euenta el efeeto de la nubosidad se multipliea

esta expresiôn por el têrmino eorreetivo: 0,1 + 0,9 . n/N,

siendo n/N la fraeeiôn de insolaeiôn. Tendremos entonees:

Rnl = -aT
4

(O,56- O,079'1!p) (O,l+O,9n/N) (24)

Si se quiere ealeular el balance ûnieamente durante la fase

diurna deI dîa hay que eambiar el valor de a tomando en euenta

el valor de la duraeiôn real deI dîa, y utilizar los promedios

diurnos de la temperatura T y de la presiôn p.





CAPITULO III

LAS TRANSFERENCIAS HIDRICAS y TERMICAS EN EL SUELO

1. PROPIEDADES FISICAS DEL SUELO

1.1 10 que representa el sue10

El sue10 representa la capa exterior de la superficie de la Tierra,

a1terada en el transcurso de1 tiempo por procesos fîsicos, quîmi

cos y bio10gicos. Esta constituido por e1ementos solidos, 1îqui

dos y gaseosos. La fase solida comprende constituyentes minera1es

de tamanos y formas variadas y una parte organica formada de e1e

mentos vivos (raîces, microfauna) y de residuos organicos en di

versos estadîos de degradacion. La fase 1îquida es una solucion

acuosa (agua y sales minera1es) mas 0 menos 1igada a la fase so

1ida de1 sue10. La fase gaseosa es una mezc1a de los gases que

constituyen el aire atmosférico (N2. 02, C02, H20).

1.2 Textura y estructura

La textura se refiere al tamano predominante de las partîcu1as so

1idas que constituyen el sue10. Tradiciona1mente se dividen estas

partîcu1as en tres gamas de tamano 0 fracciones texturales (ademas

de las gravas y piedras): arena, 1imo y arci11a. El diametro de

los e1ementos de arcil1a es inferior a 2 ~m, comprendido entre 2

y 20 pm para el 1imo y superior a 20 Itm para la arena. La separa

cion de las partîcu1as por gama de tamano y la determinacion de

la composicion granu10métrica son las metas de1 ana1isis granu10

métrico. Se uti1izan tamises para separar las partîcu1as gruesas

y la sedimentacion para las partîcu1as mas finas.

La estructura caracteriza la manera con la cua1 estan ensamb1ados

los diversos constituyentes de1 sue10. Puede variar en el trans

curso de1 tiempo por causas diversas. La forma y el arreg10 de
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los elementos que constituyen el suelo tienen como consecuenéia

esencial una porosidad mas 0 menos grande. La porosidad se define

como el cociente deI volumen no ocupado por la materia sôlida por

el volumen total. Si V representa el volumen total de la muestra

considerada, Vs el volumen ocupado por la materia sôlida y

Vv=V-Vs , la porosidad se escribe:

P = Vv /V = 1 - Vs /V

1.3 El contenido en agua deI suelo

(1)

Sean Ms Y Vs, Ml Y VI, Mg Y Vg la masa y el volumen de cada una

de las tres fases de una muestra de suelo, siendo V el volumen to

tal (V = Vs + Vl + Vg). La cantidad de agua presente en la muestra

puede expresarse en humedad volumica 0 en humedad ponderal:

a. La humedad volumica se define como el cociente del volumen de

agua por el volumen de suelo in situ:

(2)

b. La humedad ponderal representa el cociente del volumen (0 masa)

de agua por la masa de suelo seco:

(3)

0v y Op se expresan a menudo en forma de porcentaje. Entre ev y

Op existe la relaciôn Ov/Op = da, siendo da la densidad aparente

del suelo, es decir el cociente Ms/V.

Para comparar el contenido en agua de una capa de suelo de profun

didad Â z con la precipitaciôn pluvial es conveniente expresarlo

como la lluvia en forma de una altura de agua en milimetros, no

tada h. h representa pues el espesor de la lamina de agua que se

formarîa sobre la superficie deI suelo si se vertiera sobre ella
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toda el agua contenida en la capa de suelo considerada. Si Sv

representa la humedad vo1umica media expresada en forma de una

fracciôn de uno, y Â z el espesor de la. capa de sue10 expresado

en milîmetros, la altura de la lamina de agua vale en milimetros:

(4)

1.4 El estado deI agua en el suelo

La nociôn de humedad no da informaciôn sobre el estado deI agua

en el suelo y de su disponibilidad para las plantas. Se observa,

por ejemplo, que una planta se marchita cuando se encuentra en

una tierra arcillosa con 15% de agua ponderal (Op) mientras que

existe un abastecimiento hîdrico normal en una arena con la misma

humedad. El agua, a cantidades iguales, esta retenida con mas 0

menos fuerza, segun el tipo de suelo. La retenciôn deI agua se

debe a dos tipos de fuerza propias a la matriz sô1ida deI sue1o:

las fuerzas de capilaridad y de adsorciôn. Estas fuerzas atraen

y adhieren el agua al sue10 hasta disminuir su presiôn por debajo

de la. ,presiôn atmosf.erica normal (vease Fig. 1).

Esto se evidencia por media de la nociôn de potencia1 matricia1,

notado ~m, que mide la diferencia de presiôn deI agua deI sue10

con respecto a la presiôn atmosferica. Cuanto mâs importantes

son las fuerzas de enlace, mâs grande es la caîda de la presiôn.

Esta baja de presiôn se expresa en bares 0 en forma de una carga

hidraulica en centmetros de agua (1 atmôsfera va1e 1013 miliba

res 0 1033 centimetros de agua) con el signo -. La succiôn, no

tada S, representa el potencial matricial cambiandole signo

S = - '1tm. Por consiguiente es un termino esencialmente positivo,

introducido para permitir un lenguaje en terminos positivos. La

succiôn aumenta cuando la humedad disminuye.
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(intersticio)

agua adsorbida
(pelicula)

particula solida

Fig. l - Retenci6n deI agua en un suelo no
saturado

o
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Fig. 2 - Evolucion de los perfiles de humedad en el
transcurso de una redistribucion
(Si: humedad inicial deI suelo)
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Debido a la gran extension de la variacion deI potencial matricial

deI agua en el suelo, los agronomos prefieren utilizar una notacion

logaritmica, el pF, definido como el logaritmo de la carga hidrâu

lica H expresada en centimetros de agua:

pF = log /H/ (5)

Un pF de 1 corresponde a una carga de 10 cm, un pF de 3 a 1000 cm.

2. ASPECTOS DlNAMICOS DEL AGUA DEL SUELO

2.1 La ecuacion de la circulacion

El movimiento deI agua entre dos puntos deI suelo depende de la

diferencia deI potencial total que existe entre esos dos puntos.

El potencial total, 0 potencial suelo-agua, notado \}l, representa

la suma deI potencial rnatricial \}I m Y deI potencial gravitacional

\}I g:

(6)

\}Ig estâ definido por la altura z deI punta considerado con res

pecto a un pIano de referencia, y tiene las rnismas dirnensiones que

una presion:

\}I g = Pgz

siendo g la aceleracion de la gravedad y p la masa volûmica deI

agua. El potencial de gravitacion demuestra el hecho de que el

agua deI suelo sigue las leyes de la gravedad, circulando de

arriba hacia abajo cuando el eradiente de succion vale cero.

(7)
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La ley que rige el movimiento deI agua en el suelo es la ley de

Darcy. Se escribe en forma de una ecuacion diferencial macrosco

pica que relaciona el flujo de agua q con el gradiente de poten

cial d \{f Idx:

q = -K( \{f m) . d \{f Idx (8)

siendo K( \{fm) la conductividad hidraulica que es funcion deI po

tencial rnatricial. El signo - indica que el flujo circula contra

gradiente, es decir de un punto donde el potencial es mas alto ha

cia un punto donde se encuentra bajo. Para una misma muestra de

suelo la conductividad K decrece cuando la succion aumenta, es de

cir cuando la humedad disminuye. Es de notar que la ley de Darcy

considera el suelo como un medio uniforme e ignora la configuracion

detallada microscopica de la circulacion.

2.2 Infiltracion y redistribucion

La infiltracion corresponde al proceso de penetracion deI agua en

el suelo a nivel de su superficie y verticalmente. Se llama régi

men de infiltracion el flujo de agua que atraviesa la superficie

y penetra en el suelo. La infiltrabilidad representa el régimen

de infiltracion a la pres ion atmosférica de un suelo cuya superfi

cie esta cubierta de agua. Si el régimen de aporte de agua en la

superficie es inferior a la infiltrabilidad deI suelo, el agua se

infiltra tan rapido como se la suministra, de 10 contrario ésta

se acumula en la superficie.

Cuando se acaba el proceso de infiltracion, no se termina el mo

vimiento deI agua hacia abajo: el agua se redistribuye dentro deI

suelo. El frente de humedad que aparece al inicio como un limite

nitido entre el suelo humedo y el suelo subyacente desaparece pro

gresivamente, drenandose la zona superior y humedeciéndose la zona

inferior (véase Fig. 2). En la Figura 3 se presentan las curvas

que dan la evolucion de la humedad de la capa superior de dos tipos
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Fi?_ 3 - Evoluci6n deI tenor en agua en funciôn deI tiempo, en la zona
inicialmente saturada durante el transcurso de una redistribucjôn

humedad
deI suelo

c.c - - - - _

humedad
crltica

p.m

C% 100% disponibilidad
deI agua

Fig. 4 - Escuema de la disponibilidad deI agua para las
plantas entre la capacidad de campo (c.c) y el
p~nto d~ marchitez (p.m)
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de sue10 en el transcurso de una redistribucion. El examen de

esas curvas, 11amadas curvas de redistribucion induce la nocion

de "capacidad de campo" que se define como la humedad a la cua1

la pendiente de la curva de redistribucion disminuye bruscamente,

vo1viendose mucha mâs lento el drenaje interno. Esta definicion

de la capacidad de campo es bastante precisa en el casa de suelos

de estructura arenosa, pero 10 es mucha menos en el casa Qe sue10s

de estructura fina (sue10s arci110sos, por ejemp10) porque la re

distribuciôn puede pro10ngarse durante varios dias sin que aparezca

un cambio nitido de pendiente en la curva de redistribucion. Sin

embargo, la nociôn de capacidad de campo ha sido admitida y uti1i

zada universa1mente para caracterizar la humedad mâxima disponible

de1 sue10.

2.3 La extraccion de1 agua de1 sue10

Puede rea1izarse ya sea por drenaje, por evaporacion en la super

ficie de1 sue10, 0 aun por absorcion de las ralces de las plantas.

Las plantas estân sometidas a una demanda de evaporacion en la at

mosfera. Estas absorben el agua que necesitan de la reserva hl

drica de1 sue10 por medio de sus ralces. Pero el agua de1 sue10

estâ disponible para las plantas solamente hasta un umbra1 de hu

medad 11amado "punto de marchitez permanente". Abajo de este um

bra1 las fuerzas de succion de las ralces son insuficientes para

extraer el agua retenida por el sue10: la planta permanece en un

estado de marchitez y acaba pereciendo. Sin embargo, la planta

sufre de la fa1ta de agua antes de que la humedad de1 sue10 a1cance

el punta de marchitez. Entre la capacidad de campo y el punto de

marchitez se postula la existencia de un punto crltico 0 humedad

critica que de1imita dos zonas, una donde el agua es fâci1mente

uti1izab1e, es decir sin que haya cierre de los estomas, y otra

donde 10 es de manera decreciente con un cierre progresivo de los

estomas hasta el punto de marchitez (vease Fig. 4).
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2.4 La reserva h1drica deI suelo

Para evaluar la cantidad de agua utilizable efectivamente por las

plantas, los agronomos han definido la I1reserva util" notada RU.

La RU representa la diferencia entre las cantidades de agua alma

cenadas a la capacidad de campo y al punto de marchitez permanente

dentro de una capa de suelo de profundidad igual a la profundidad

media de las ra1ces (Â z) . Se la calcula por medio de la formula

siguiente:

(9)

representando 0vc Y 0vf las humedades volumicas respectivamente

a la capacidad de campo y al punto de marchitez; RU Y Â z se ex

presan en mi11metros, 0vc y 0vf coma fracciones de uno.

Los .dos umbrales de humedad se definen generalmente por las succio

nes correspondientes: se suele considerar el valor de 15 bares

(pF= 4,2) para el punto de marchitez permanente y de 0,5 bar

(pF= 2,8) para la capacidad de campo.

Los agronomos definen también una reserva facilmente utilizable

(RFU) que representa la fraccion de la RU utilizable por las plan

tas sin dificultad (sin cierre de los estomas).

3. LAS TRANSFERENCIAS TERMICAS EN EL SUELO

3.1 Sus caracter1sticas

La mayoria de las actividades biologicas que se desarrollan en el

suelo, tales coma la germinaci6n de las semillas, el crecimiento

de las raices 0 el desarrollo de los micro-organismos estan direc

tamente relacionados con los fenomenos térmicos y para cada tipo

de actividad existen limites de temperatura bien definidos.
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La propagaciôn de1 ca10r dentro de1 sue10 se hace por conducciôn

termica. Este proceso de transmisiôn de1 ca10r se basa en el mo

vimiento y agitaciôn termica de las mo1ecu1as. Es difici1 estu

diar la conducciôn termica en el sue10 porque la heterogeneidad

de los diferentes horizontes pedo1ôgicos es muy grande, tanto de1

punto de vista de la humedad coma de la compacticidad y tambien

porque la reserva hîdrica varîa en el transcurso de1 tie~o. Las

caracterîsticas de1 sue10 no son constantes ni en el espacio ni

en el tiempo.

En los mode10s matemâticos de propagaciôn de1 ca10r se sue1e sim

p1ificar el prob1ema considerando un sue10 homogeneo, cuyas carac

terîsticas se mantienen constantes. Eso constituye una hipotesis

que se justifica en primera aproximacion.

3.2 Las 1eyes de la propagacion de1 ca10r

La capacidad calorîfica media de1 sue10 (producto de su masa vo1u

mica p por su ca10r especîfico cp) puede definirse de la siguiente

manera:

PCp = ~ X· • C •1 pl
i

(10)

siendo xi la fraccion volumica media y cpi el ca10r especîfico me

dio de cada una de las tres fases, solida, lîquida y gaseosa, que

constituyen el suelo.

La propagacion del ca10r por conduccion dentro de un medio solido

sigue la 1ey de Fourier que se enuncia asî: el f1ujo de ca10r,

es decir la energîa que atraviesa durante la unidad de tiempo y

en una direcciôn dada,una superficie unidad normal a esta direccion,

es proporciona1 al gradiente de temperatura en esta direccion; el

factor de proporciona1idad se 11ama conductividad termica:

epz = - À· dT/dz (11)
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El signo - indica que el flujo circula contra gradiente.

La ley que rige las transferencias unidireccionales de calor den-

tro de un medio solido y homogéneo (ley de difusion deI calor) se

escribe:

ôT/Ot=a· '(}T/ d z2 (12)

el coeficiente a se llama difusividad térmica:

(13)

3.3 La variacion diaria de la temperatura en el suelo

La temperatura a nivel de la interfaz suelo-aire evoluciona de una

manera casi periodica en el transcurso deI tiempo, siendo la jor

nada el per10do de oscilacion, notado T (véase Fig. 5). Si se

asimila el suelo a un media semi-infinito cuya temperatura de su

perficie T(O,t) evoluciona sinusoidalmente en funcion deI tiempo t:

T(O,t)=Tm+A· sen Wt (14)

(siendo Tm la temperatura media, A la amplitud de temperatura y

w= 21r /T la pulsacion de la oscilacion) la temperatura a la profun

didad z y al tiempo t, T(z,t),es solucion deI sistema constituido

por la ecuacion de difusion (12) y la condicion de superficie (14).

Se puede demostrar que la solucion se escribe:

con:

T(z, t) = Tm + A(z) . sen (Wt - z/O)

A(z) = A . exp (-z/O)

0= i2a/w

(15)
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Lu. Ma. Mi. Ju. Vi. Sa. Do.

Fig. 5 - Variacion diaria de la temperatura encima J bajo un césped
(Abidjan - deI 26/Xrr/77 al 1/1/78)
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La soluciôn encontrada se caracteriza por una diferencia de fase

(-z/D) y un amortiguamiento que aumentan con la profundidad. La

Figura 5 presenta la evoluciôn diaria real de la temperatura ob

servada encima y dentro de un suelo. La diferencia de fase y el

amortiguamiento previstos por la teoria estân claramente puestos

en evidencia.

En cuanto al flujo de calor en la superficie deI suelo, se escribe

matemâticamente:

4J o = - À • (dT/dz)o (16)

Utilizando el modelo expuesto y en particular las ecuaciones 15 y

16 se obtiene la expresiôn siguiente:

4J O =AVP Cp ÀW sen (Wt+1I'/4) (17)

Esta fôrmula, que da una estimaciôn deI flujo de calor en la super

ficie deI suelo, demuestra que existe una diferencia de fase de

11'/4 entre las oscilaciones de la ternperatura y las deI flujo.





CAPITULO IV

LA EVAPOTRANSPIRACION y OTRAS TRANSFERENClAS CONVECTIVAS

1. LEYES GENERALES DE LA CONVECCION

1.1 Definiciones

Una transferencia de calor 0 de masa se produce por conveccion

cuando esta tiene lugar dentro de un fluido en movimiento y la

causa de la transferencia es el desplazamiento del fluido. La

conveccion puede ser libre 0 forzada:

a. Es libre cuando la causa del movimiento esta dentro del sis

tema considerado. Por ejemplo las diferencias de temperatura

dentro de un fluido provocan diferencias de densidad que a su

vez dan origen a un movimiento vertical.

b. La conveccion es forzada si la causa del movimiento esta en

el exterior del fluido. Es el casa del viento que representa

un desplazamiento horizontal de las masas de aire cuyo origen

es el gradiente de presion.

En las condiciones naturales generalmente se encuentran juntos los

dos tipos de conveccion, una debida al viento, la otra a los gra

dientes termicos verticales. En ese casa se dice que la conveccion

es mixta.

La corriente horizontal de las masas de aire sobre las superficies

naturales es una corriente turbulenta. Eso significa que el movi

miento de las particulas del fluido es desordenado y que los fila

mentos de aire vecinos se interpenetran. La corriente turbulenta

provoca un fenomeno de transferencia lateral llamado difusion tur

bulenta, comparable al fenomeno de difusion molecular debido a la
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agitaciôn têrmica permanente de las molêculas de las cuales son

el equivalente las pequenas partîculas de fluîdo en movimiento

desordenado. En las condiciones naturales la mayorîa de las ve

ces se estudia la difusiôn deI calor y deI vapor de agua.

1.2 Las leyes de la difusiôn turbulenta

Las leyes de la difusiôn turbulenta son anâlogas a las de la di

fusiôn molecular. El flujo de una magnitud qt que puede ser el

calor 0 la masa de un constituyente (H2Ût CÛ2)t es proporcional

al gradiente de concentraciôn:

ct>q (z) = - Kq (z) . dCq (z) /dz (1)

Kq(z) es la difusividad turbulenta de la magnitud q al nivel z.

El signo - indica que el flujo circula a contra gradiente.

En el caso de una superficie natural homogênea t las caracterîsti

cas deI aire encima de la superficie evolucionan en funciôn de la

distancia al borde segûn la direcciôn deI viento: se dice que el

rêgimen es advectivo. Pero a partir de una cierta distancia las

caracterîsticas deI aire t a una altura Zt ya no evolucionan y se

establece un equilibrio. En este casa los flujos verticales (de

calor 0 de vapor de agua) son los mismos, es decir se conservan,

cualquiera que sea la altura z encima de la superficie hasta un

cierto limite que se llama cumbre de la zona de flujo conservativo.

La altura de esta zona aumenta en funciôn de la distancia al "borde

de ataque" (borde de la vegetaciôn expuesto al viento).

Al integrar la ecuaciôn 1 entre dos niveles zl Y z2 (zl <:zz) de

la zona de flujo conservativo, se obtiene:

(2)
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Poniendo:

la relaciôn 2 se escribe:

(3)

Esta relaciôn representa la segunda forma (llamada forma integral)

de la ley de la difusiôn. hq es el coeficiente de intercambio.

raq = l/hq se llama resistencia aerodinamica de la magnitud q.

1.3 Las transferencias naturales a nivel deI suelo

A nivel deI suelo dos tipos de transferencia nos interesan particu

larmente: el calor sensible y el vapor de agua.

a. El calor sensible

Representa la cantidad de calor contenida dentro de la unidad

de volumen de aire S=pcpT, siendo P la masa volGmica, cp el

calor especifico y T la temperatura deI aire. Su flujo se

escribe:

(4)

Este flujo es muy importante ya que representa la pérdida de

agua de la superficie por evaporaciôn 0 la ganancia de agua

por condensaciôn (fenômeno de roc1o nocturno). Si Cv repre

senta la concentraciôn en vapor de agua deI aire, el flujo se

escribira:

(5)
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2. LA EVAPOTRANSPlRACION: ASPECTOS TEORICOS

2.1 Definicion

De una manera general la evaporacion de una superficie natural re

presenta la cantidad de agua que es disipada en la atmôsfera a

partir de esta superficie por el proceso de vaporizacion. Se ha

bla de evapotranspiracion (notada ET) cuando la superficie natural

considerada es una vegetacion porque, en este caso, la cantidad de

agua perdida por la superficie es la suma de la evaporaciôn fîsica

deI suelo y de la transpiracion vegetal. Para una vegetaciôn bien

desarrollada, la transpiracion es generalmente muy superior a la

evaporacion deI suelo. La cantidad total de agua evapotranspirada

representa el consuma en agua de la vegetaciôn.

La mayor parte deI agua transpirada por la planta difunde por las

pequenas aberturas que constituyen los estomas situados sobre el

limbo foliar. Solamente una parte muy pequena pasa a través de

la cu t lcula .

El vegetal tiene la posibilidad de regular la difusiôn deI agua a

través de los estomas controlando su abertura y hasta su cierre

completo. Este mecanismo regulador entra en juego tan pronto coma

el abastecimienta hîdrico de la planta por las raîces ya no puede

compensar la pérdida de agua de las partes aéreas.

2.2 Evapotranspiracion y balance de energîa

Consideremos una vegetaciôn homogénea de altura zh. La resultante

al nivel zh de los flujos de radiaciôn es la radiaciôn neta Rn

(véase Capîtulo II). En la superficie deI suelo existe un flujo

térmico ~o que se propaga por conducciôn, calentando 0 enfriando

la capa superior deI suelo (véase Capîtulo III). El flujo convec

tivo de vapor de agua esta relacionado a nivel de las superficies

de intercambio (hojas, suelo) con un flujo de energîa llamado flujo
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de calor latente. En efecto, el agua pasa del estado liquido al

estado de vapor: es el fenômeno de vaporizaciôn. Este cambio de

fase consume energia, alrededor de 2400 joules por gramo de agua

evaporada, energia llamada calor latente de vaporizaciôn del agua

y notada 1. Si ~v representa el flujo de vapor de agua, el flujo

de calor latente se escribirâ:

Ademâs del flujo de calor latente existe un segundo flujo de ener

gîa de tipo convectivo, es el flujo de calor sensible ~s.
1

Segûn el principio de la conservaciôn de la energîa aplicado al

sistema constituido por la cobertura vegetal, la suma algebraica

de las energias que entran y salen deI sistema, durante un inter

valo de tiempo determinado, es igual a la variaciôn de su energîa

interna LlE. La ecuaciôn que traduce el balance energêtico se

escribe:

(7)

Los tres flujos energêticos Rn, ~o, ~s Y ~L son expresados en

W· m-2. Tienen el signo + si representan una ganancia para el sis

tema y el signo - si representan una pêrdida.

En 10 que se refiere a la variaciôn de energia interna LlE existen

dos têrminos: la acumulaciôn 0 la pêrdida de calor dQ/dt, rela

cionada con la variacion de la temperatura de la cobertura, y la

energia solar (PHAR) utilizada en las reacciones de la fotosinte

sis. En primera aproximacion estos dos têrminos pueden ser igno

rados, siendo sus valores mucho menores que los de los demâs

têrminos.



- 56 -

2.3 Formulacion teorica de la evapotranspiraciôn

Consideremos una vegetacion homogénea de altura zh y un nivel de

referencia climatica de altura Zr respecto al suelo (zr> zh)' En

régimen de flujo conservativo (10 que supone una superficie homo

génea bastante extendida) las expresiones de los flujos convecti

vos de calor sensible y de calor latente son las siguientes (con

el convenio de signo deI balance energetico):

(8)

(9)

donde h representa el coeficiente de intercambio convectivo entre

los niveles zh Y Zr, considerado el mismo para los dos flujos (es

10 que se llama hipotesis de similaridad).

Si se hace intervenir la constante psicrometrica~, cuya expreslon

es la siguiente: ~ = PA . Cp/L . € (siendo PA la presion atmosferica

y € el cociente de la masa molar deI agua por la deI aire € = Ma/Mv )

se obtiene, mediante la ecuacion deI Estado de los gases, la rela

cion siguiente entre la concentracion en vapor de agua Cv Y la tem

peratura de roclo Tr :

L . Cv = (pcph) . P (Tr )

Por consiguiente el flujo de calor latente se escribira:

(10)

Siendo Tr(zr) Y Tr(zh) dos temperaturas muy cercanas, ~L puede ex

presarse tambien de la manera siguiente:

(11)
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donde p' representa la pendiente media (entre Tr(zr) Y Tr(Zh) de

la curva que da la presiôn maxima de vapor de agua en funciôn de

la temperatura P(T).

Podemos escribir el flujo de calor sensible bajo la forma siguiente:

ahora bien:

y segun la expresiôn 7 deI balance energético:

Pot 10 tanto tendremos poniendo Y(z) =T(z) - Tr(z) :

Esta formulaciôn aparece como la suma de dos têrminos, un têrmino

de radiaciôn y un término de convecciôn.

Si se considera el casa de una capa de agua libre, zh corresponde

a la superficie deI agua y Y(zh) vale cero. Por 10 tanto, la eva

poraciôn de una capa de aire libre se escribira:

(13)
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3. ASPECTOS PRACTICOS DE LA EVAPOTRANSPlRACION

3.1 Terminologra clasica

La evapotranspiracion real, notada ETR, representa la cantidad de

agua expresada en milrmetros efectivamente disipada en la atmosfera

a partir de una superficie vegetal dada durante un perrodo de tiempo

dado.

La evapotranspiracion maxima, notada ETM, representa la evapotrans

piracion real de una cobertura vegetal cuya transpiracion es maxima

(abertura maxima de sus estomas). es decir en el casa de un buen

abastecimiento hrdrico de las plantas.

La evapotranspiracion potencial, notada ETP, representa la evapo

transpiracion maxima de una cobertura vegetal que cubre completa

mente el suelo y que esta en fase activa de crecimiento.

Entre estos tres tipos de evapotranspiracion existen las desigual

dades siguientes:

ETP ~ El1f ~ ETR >-. 0 (14)

Durante mucha tiempo se ha considerado que el valor de la ETP era

el mismo para todos los tipos de vegetacion; es la que se llama

"hipotesis ETP", basado sobre la nocion de un requerirniento hrdrico,

a 10 cual serran sometidas las coberturas vegetales de parte deI

clima independientemente de su naturaleza. En la actualidad se

tiende a abandonar este concepto.

3.2 Los conceptos recientes

Se define ahora para cada cobertura vegetal (0 cualquier super

ficie natural) una evaporacion potencial, notada EP, que repre

senta la evaporacion de esta cobertura cuando las superficies
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de las hojas y de1 sue10 estân saturadas de vapor de agua, es

decir cubiertas con agua 1îquida. Esta eventua1idad puede

ocurrir después de una 11uvia, un riego por aspersion 0 un

deposito importante de rocîo. Se uti1iza el término de eva

poracion en 1u~ar de evapotranspiracion porque la transpira

cion de las plantas no interviene en este caso. El va10r de

la evaporacion potencia1 es independiente de1 estado fisio1o

gico de las plantas y en particu1ar de la regu1acion de los

estomas. Inf1uyen solamente la estructura y la arquitectura

de la cobertura vegetal. En todos los casos tenemos:

EP> ETM.

Consideremos la expresion genera1 de la evapotranspiracion

(12). Se ha podido verificar experimenta1mente que en numero

sas situaciones Y(zh) y Y(zr) eran poco diferentes, particu

1armente cuando el déficit hîdrico de1 aire Y(zr) es bajo

(es decir en un c1ima no demasiado seco) y que la cobertura

vegetal tiene un buen abastecimiento hidrico. En estas condi

ciones la evapotranspiracion se acerca al término de equi1i

brio siguiente:

ETo = p'/(P' +'Y) • (Rn+<1>o) (14)

Este término se 11ama evapotranspiracion estândar y fue reco

mendado por la CIID (Comision Internaciona1 de las Irrigacio

nes y de1 Drenaje) coma término y medida de referencia para

la evapotranspiracion rea1.

3.3 Medida de la evapotranspiracion

El principio de estos aparatos se basa en el balance hidrico

de1 sue10. Sean:
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AB la variaciôn de la humedad de la capa de suelo considerada

P los aportes de agua por las precipitaciones

R los aportes de agua por riego

ET las pérdidas de agua por evapotranspiracion

D las pérdidas de agua por drenaje

Suponiendo que la escorrentia es nula, la ecuaciôn qu~ traduce

el balance hîdrico se escribe:

P+ R - ET - D (15)

Los evapotranspirômetros 0 lisîmetros clâsicos de drenaje

(véase Fig. 1) estân constituidos por una especie de cubeta

a manera de estanque que contiene una parte del suelo, en la

cual se miden los aportes de agua (p y R) Y las pérdidas por

drenaje. Se rnantiene el suelo a la hurnedad constante de la

capacidad de campo provocando y manteniendo un drenaje cons

tante. AB pues vale cero y la evapotranspiraciôn es dada

por la relaciôn:

ET = (P + R) - D (16)

ET, en este caso, representa una evapotranspiracion mâxima

(ETM). Este tipo de medida es posible solamente si se consi

dera un periodo bastante largo de dos 0 tres dias a causa de

la inercia del dispositivo. La precisiôn de la medida gene

ralmente no es muy buena.

Para rnedir la evapotranspiracion a una escala de tiempo mâs

fina se utilizan dispositivos de mayor sensibilidad que miden

directamente la variacion de la cantidad de agua del suelo por

peso de la cubeta. Estos se denominan evapotranspirômetros

pesables. No es necesario pues mantener constante la humedad

deI suelo. Varias técnicas son utilizadas para pesar la cu

beta. De esta manera se puede medir la evapotranspiracion

diaria.
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Fig. 1 - Evapotranspirometro de drenaie
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b. Los coeficientes de cultivo

Muchos estudios experimentales hechos a partir de los lisime

tros pretenden determinar la evoluciôn de la ETH de un cultivo

en funciôn de su estadio de desarrollo y las diferencias de

ETM que existen entre cultivos. Para eso se utiliza la nociôn

de coeficiente de cultivo k, definido por la relaciôn siguiente:

ETM (cultivo) k· Eo (17)

siendo Eo una evapotranspiraciôn considerada como referencia,

que puede ser la calculada por medio de una fôrmula, la evapo

raciôn del tanque 0 la ETM del césped. (Se utiliza a menudo

como referencia la ETM de un césped bien desarrollado). Gene

ralmente se dan varios coeficientes para un mismo cultivo,

cada uno caracterizando un estadio fenolôgico.

Para determinar la evapotranspiraciôn durante un perîodo infe

rior al dîa, del orden de la hora 0 del cuarto de hora, se

utilizan métodos indirectos basados en medidas micrometeorolô-

gicas.

3.4 Las fôrmulas climâticas

Utilizando el concepto de ETP se han elaborado numerosas fôrmulas

empîricas que permiten calcular el valor de la evapotranspiraciôn

potencial a partir de ciertos parâmetros climatolôgicos, tales

como la temperatura, la radiaciôn global 0 la humedad del aire.

Estas fôrmulas resultan del ajuste empîrico a valores medidos de

la ETP, generalmente de un césped 0 un prado. Se les da el nombre

de evapotranspiraciôn potencial climâtica (ETPc). De todas las

fôrmulas climâticas la mâs conocida y las mâs utilizada es la de

Penman (propuesta en 1956).
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La formula de Penman se basa en la expresion teorica de la evapo

transpiracion presentada en el parrafo 2.3. Se escribe de la ma

nera siguiente:

ETP = (p 1 • Rn + 'Y • Ea) / (p 1 + 'Y ) (18)

-1Calculando ETP en una base d iaria, Rn Y Ea expresados en ~ . d

se escriben:

4
Rn=0,004l· [0,80Rg- aT (0,56-0,079..;p) (0,1+0,9n/N)] (19)

Rg

a

T

p

n

N

V

Ea=0,26· (1+0,54V) (P(T)-p)

-2 -1la radiacion global expresada en J • cm . d

la constante de Stefan (4,89· 10-7 J • cm-2 . d-l . K-4)

la temperatura media deI aire en Kelvin

la presion media de vapor de agua en milibares

la duracion de insolacion

la duracion astronomica deI dia

la velocidad deI viento expresada en m· s-l a una altura

de 2 m

(20)

P(T)

'Y

p'

la presion maxima de vapor de agua a la temperatura T en mb

la constante psicrométrica (0,66 mb . OC-l )
o -1la pendiente de la curva P(T) expresada en mb· C

Se puede calcular el valor de p' derivando la expresion P(T) res

pecto a T.





CAPITULa v

LOS ELEMENTOS DEL CLIMA y SUS MEDICrONES

1. CARACTERISTICAS DEL AIRE

1.1 La temperatura deI aire

La temperatura es una magnitud que nos permite obtener una indica

cion de la energia térmica de un cuerpo, pero no constituye una

medida propiamente dicha de esta energia térmica: la propiedad

de aditividad no existe; no se pueden sumar dos temperaturas. La

determinacion de la temperatura deI aire se hace por contacto:

el captador, es decir el elemento medidor, estâ en contacto con

el aire y se pone en equilibrio térmico con él. Los termometros

que miden la temperatura deI aire deben colocarse en una caseta

meteorologica aireada y pintada de blanco. situada a dos metros

encima deI suelo, el cual debe estar enzacatado con el proposito

de minimizar el efecto de la radiacion.

a. El termometro de mâxima

El termometro de mâxima mide la temperatura mâxima deI aire

alcanzada durante el dia. Es un termometro de vidrio que em

plea el mercurio coma elemento térmico (véase Fig. 1). El

conducto capilar presenta una constriccion en su base, encima

deI deposito, oue impide que regrese el mercurio al deposito

una vez que ha salido, por efecto de las fuerzas de capilari

dad. Después de haber alcanzado la temperatura mâxima, la co

lurnna de mercurio, al bajar la temperatura, se rompe a nivel

de la constriccion y la cumbre de la columna sigue marcando

la temperatura mâs alta alcanzada. Luego que se ha leido la

temperatura se logra el retorno deI mercurio al deposito por

movimientos adecuados de arriba hacia abajo que rompen las

fuerzas de capilaridad.
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b. El termometro de mînima

La temperatura mînima alcanzada durante un dia se mide mediante

un termometro de mînima. Es un termometro de vidrio que emplea

el alcohol coma lîquido térmico, ya que el punto de congelacion

del alcohol es muy bajo. El principio de su funcionamiento es

el siguiente. Dentro del alcohol esta colocado un îndice, cons

tituido por una pequena varilla de vidrio. Este îndice no puede

salir de la columna de lîquido debido a la tension superficial

del menisco (véase Fig. 2). Al colocar el termometro horizon

talmente, el îndice va a ser arrastrado por el menisco cuando

la temperatura baja. Cuando la temperatura vuelva a subir, el

îndice se quedara en el punto mas bajo que alcanzo el menisco y

seguira marcando la temperatura mînima. Una vez que se ha leîdo

la temperatura mînima, se debe colocar de nuevo el îndice sobre

el menisco volviendo al revés el termometro.

Para el registro continuo de la temperatura del aire se utiliza

un aparato registrador llamado termografo. El elemento medidor

es un anillo incompleto constituido por dos laminas metalicas

de naturaleza diferente soldadas entre sî. Este anillo tiende

a abrirse con el calor y cerrarse con el frîo, por efecto de

una mayor dilatacion têrmica de un metal respecto al otro. Un

extremo del anillo esta fijado al soporte del aparato, el otro

esta unido por una serie de piezas a un brazo marcador, en la

extremidad del cual se encuentra una pluma que toca la grafica.

La grafica esta colocada sobre un cilindro que da una vuelta

completa cada dîa 0 cada semana segun el caso, gracias a un

equipo de relojerîa ubicado dentro del cilindro. Este instru

mento tiene que ser calibrado antes de ser utilizado.

1.2 La humedad del aire

Generalidades sobre la humedad del aire y la caracterizacion del

aire humedo han sido dadas en el Capîtulo I.
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Fig. 1 - TeraOmetro de maxima
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Fig. 2 - Termômetro de minima
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El psicrômetro es el aparato mâs usado para determinar la hu

medad del aire. Esta constituido por dos termômetros de vi

drio colocados une a la par del otro (véase Fig. 3). Uno de

los termômetros tiene su depôsito cubierto con una tela de al

godôn que debe estar hûmeda al momento de la mediciôn: se

llama termômetro Mojado (0 de bulbe hûmedo). Elotro-termô

metro, llamado termômetro seco, indica la temperatura del aire.

Por efecto de la absorciôn de calor que necesita la evaporaciôn,

la temperatura del termômetro mojado Th esta siempre mas baja

que la de1 termometro seco T. Conociendo estas dos temperatu

ras se puede determinar el estado higrométrico de1 aire me

diante la fôrmu1a siguiente (llamada formula psicrométrica):

(1)

la pres ion de1 vapor de agua del aire

la constante psicrométrica que vale 0,66 mb . °C-l

la presion maxima del vapor de agua a la temperatura

de1 termometro hÛIDedo

Hay psicrometros con ventilacion forzada, provocada por un ven

tilador de cuerda (tipo Assmann), y otros, 11amados de honda,

que hay que hacer girar con la mana para su ventilacion.

Consideremos un pequeno volumen de aire V, de masa m, a la tem

peratura T. En contacto con la tela hûmeda del termometro mo

jado se satura de vapor de agua. La masa de vapor de agua con

tenido en el pequeiio volumen de aire aumenta de Amv. La

evaporacion correspondiente necesita una cantidad de calor que

vale Q =L· A mv, s iendo L el calor latente de vaporizac ion.

Este calor proviene del enfriamiento del pequeiio volumen de

aire en contacto con el termometro mojado mâs fr10 (Th)' La

ecuaciôn que traduce la transferencia de calor se escribe:
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(2)

siendo cp el calor especîfico deI aire.

Segûn la ecuaciôn de Estado de los gases podemos escribir, ig

norando la masa de vapor delante de la deI aire seco:

m ~ Ma . PA . VIR . T

Â mv = Mv ' (p (Th) - p) • V IR . T

(3)

(4)

siendo Ma la masa molar deI aire seco, Mv la deI agua y PA la

presiôn atmosfêrica. La relaciôn 2 se escribe pues:

o poniendo € = Mv/Ma :

10 que constituye la ecuaciôn deI psicrômetro con

'Y = PA . cp/L • € •

La humedad deI aire se registra mediante un aparato que se

llama higrôgrafo. Es un instrumento con equipo de relojerîa

que funciona de una rnanera rnuy parecida al terrnôgrafo. La

ûnica diferencia es que el elemento medidor estâ constituido

por una sustancia higroscôpica que generalmente es un haz de

cabello. En efecto, los cabellos tienen la propiedad de alar

garse cuando aumenta la humedad relativa deI aire.
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1.3 Direcciôn y velocidad deI viento

La direccion deI viento se indica por el punto de donde procede:

si el viento viene deI sur, por ejemplo, se dice que es deI sur.

Se usan solamente ocho direcciones: N: Norte, NE: Noreste,

E : Este, SE: Sureste, S: Sur, SW: Suroeste, W: Oeste y NW : Nor

oeste. El instrumento que indica la direccion deI viento es la

veleta.

La velocidad deI viento se mide por medio de aparatos llamados

anemometros. Existen varios tipos de anemômetros, pero los mas

usados son los de molinete. Estan constituidos de dos partes:

un captador (el molinete) y un cuerpo de transmisiôn (vease Fig. 4).

El molinete se compone de tres brazos horizontales fijados sobre

un eje vertical que puede girar libremente, cada brazo soportando

una copela de media esfera. El cuerpo de transmision, mediante

un sistema apropiado, ya sea electrico 0 mecanico, transforma la

giracion deI eje provocada por el viento en una magnitud medible.

2. INSOLACION y RADIACION SOLAR

2.1 La duracion de insolacion

La duracion de insolacion 0 de "brillo" solar se define como el

tiempo durante el cual el disco solar ha sido visible, es decir

el tiempo durante el cual se pueden observar las sombras de los

objetos en el suelo. El aparato que mide la duracion de insola

cion se llama heliografo. El heliografo mas usado y recomendado

por la Organizacion Mundial de Meteorologia (OMM) es el de

Campbell-Stokes, el cual esta basado en el efecto termico de la

radiacion solar directa: una esfera de vidrio concentra los ra

yos deI sol sobre una banda de carton y provoca una quemadura 0

solamente una decoloracion, segun la intensidad de la radiacion

(vease Fig. 5). La banda de carton se coloca sobre un casquete
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metâlico en las guias que existen con este fin. La buena orienta

ciôn e inclinaciôn deI aparato hacen que la quemadura progrese

conforme el sol avanza en su trayectoria. Dicha quemadura forma

una linea paralela a la linea mediana de la grâfica.

Generalmente el heliôgrafo no da ninguna indicaciôn cuando la al

tura deI sol es inferior a 2°, Este limite de 2° debe ser, pues,

la altura mâxima de los obstâculos fijos vistos desde el heliô

grafo en todas las direcciones posibles de apariciôn y puesta deI

sol.

2.2 La radiaciôn solar

Los aparatos que miden la radiaciôn global se llaman piranômetros.

El principio de su funcionamiento se basa en la transformaciôn de

la energia de radiacion en calor por absorciôn no selectiva sobre

una superficie negra. Estos aparatos necesitan una calibraciôn

antes de ser utilizados.

a. Piranômetras termo-electricos

La superficie negra absorbente estâ colocada horizontalmente

y recibe la radiacion solar bajo un ângulo sôlido de 2~ (un

hemisferio). El elemento medidor es una pila termo-electrica

cuya senal es funciôn de la diferencia de temperaturas entre

el aire ambiente y la superficie que recibe la radiacion me

dida. Hay una relaciôn de proporcionalidad entre la fuerza

electromotriz (f.e.m.) producida par la pila y el fluja de

energîa recibida. Existen varios tipos de termopilas. Una

de las mas usadas es la de Moll, farmada por una serie de pa

res termo-electricos de manganina y constantân, cuyas soldadu

ras calientes estân fijadas en la superficie plana deI capta

dor y las saldaduras frias en una masa de cobre protegida de

la radiacion par una pantalla blanca. La superficie sensible

esta cubierta con dos pequenos hemisferios de cristal que no

absorben la radiacion solaro Bajo el aparato existe un
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recipiente que contiene un producto de desecaciôn deI aire

para evitar la corrosiôn de las soldaduras. Este aparato y

el sistema que registra la f.e.m. producida necesitan una vi

gilancia permanente.

b. ~~~~~§~~~~~_~~_~~~~!!~~~§~_i~!e~_~~!!~~!)

El aparato esta constituido por dos esferas concéntrieas pro

longadas hacia abajo por un tuba de vidrio graduado (véase

Fig. 6). La es fera interna esta cubierta con una capa absor

bente que se comporta coma un cuerpo negro para la radiaciôn

solar; contiene un lfquido volatil (alcohol 0 agua destilada)

y se comunica con el tuba de vidrio. La esfera externa, hecha

de vidrio transparente, deja pasar toda la radiaciôn solaro

Entre las dos esferas existe el vacfo para evitar los inter

cambios de calor por conducciôn y conveccion.

El principio deI aparato es el siguiente. El calor absorbido

por la esfera interna se transmite al lfquido, provocando la

vaporizaciôn de una cierta cantidad de lfquido. El vapor pro

ducido deja la esfera y se condensa en el tuba graduado que

esta en equilibrio térmico con el aire ambiente y, por consi

guiente, a una temperatura mas baja que la de la esfera.

Existe una relacion de proporcionalidad entre la cantidad de

lfquido condensado y la energfa solar recibida por la esfera.

Cuando el tubo esta lleno, se debe invertir para que éste se

vacfe y el lfquido vuelva a llenar la esfera.

El piranômetro Bellani puede ser instalado de dos maneras dis

tintas, coma 10 indica la Figura 6, ya sea sobre un soporte

a 150 cm aproximadamente encima deI suelo 0 dentro deI suelo

con solamente la cumbre de la esfera que sobresale. Evidente

mente la calibraciôn no es la misma en ambos casos.
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3. PRECIPITACION y EVAPORACION

3.1 La precipitacién

La precipitacién deI vapor de agua contenido en la atmésfera puede

efectuarse ya sea en forma liquida, como la lluvia, 0 en forma sé-

lida, como la nieve 0 la granizada. Ademas existen precipitacio-

nes Hamadas ocultas, tales como el rocio y la escarcha.

La formacién de la lluvia sigue un proceso compuesto de dos fases:

la condensacién deI vapor de agua y la precipitacién propiamente

dicha. La condensacién es provocada por nucleos de condensacién

que estan constituidos generalmente por particu1as deI suelo 0 de

saI que se hallan en la atmésfera. La condensacién da origen a

las nubes que representan conjuntos de pequenas gotitas de agua 0

particulas de hielo. Para que el agua de las nubes precipite es

necesario que las gotitas alcancen un cierto tamano. Se da el

nombre de coalescencia al fenémeno de fusién de estas gotitas, el

cua1 es provocado por causas fisicas, tales como la atracciôn

electrostatica entre las gotitas de agua 0 la microturbulencia

dentro de la nube.

Para medir la lluvia a nivel deI suelo se usan aparatos llamados

pluviémetros. Estan constituidos por una superficie colectora

circular colocada horizontalmente y un recipiente donde se alma

cena el agua. El pluviômetro "Association" tiene un diametro de

226 mm y una superficie de recepcién de 400 cm2; el deI Weather

Bureau. un diametro de 8 pulgadas = 0,203 m. El agua colectada se

mide por medio de una probeta graduada directamente en milimetros

de agua (una altura de n mi1imetros corresponde en volumen a un

n6mero igual de litros por metro cuadrado). Hay que tener cuidado

de utilizar la probeta que corresponde al pluviômetro porque la

graduacién de la probeta es funcién deI diametro de la superficie

colectora.
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El pluviografo es un pluviometro de lectura grafica. El princi

pio de la medicion puede variar segun el tipo deI aparato: plu

viografo de flotador con sifon 0 pluviografo con recipiente movil.

3.2 La evaporacion

a. ~!_E~~9~~_~~_~~~E~~~~~§~

Para medir la evaporacion de una superficie libre de agua se

utilizan los tanques de evaporacion. Estos son cubetas llenas

de agua, en los cuales se mide la variacion deI nivel deI agua

provocada por la evaporacion. El tanque recomendado por la

OMM es el tanque Class A deI Weather Bureau (USA), de forma

cilindrica (vease Fig. 7). Su diametro vale 1,22 m y su pro

fundidad 0,254 m (la pulgadas). El nivel deI agua debe ser

mantenido aproximadamente a 5 cm deI borde. El tanque esta

colocado sobre una base de madera y dentro de este, en el agua,

se halla un cilindro (cilindro estabilizador) que sostiene un

tornillo micrometrico que sirve para la medicion. En la extre

midad deI tornillo hay un gancho cuya punta debe tocar exacta

mente la superficie deI agua a cada medicion. La diferencia

entre dos lecturas consecutivas deI micrometro da el numero de

milimetros de agua evaporada. El cilindro estabilizador per

mite que se realice facilmente la medicion a pesar deI viento

que puede mover la superficie deI agua.

El evaporimetro Piche consiste en un tubo recto de vidrio gra

duado en mililitros que contiene agua destilada (vease Fig. 8).

En el extremo abierto se coloca bien centrado un pequeno disco

de papel absorbente que se sujeta por medio de una pinza. El

tubo se cuelga dentro de la caseta meteorologica gracias a un

pequeno agujero situado en el extremo cerrado. El agua se eva

pora a nivel deI papel absorbente humedecido. A cada observa

cion se anota el nivel deI agua en el tubo, 10 que permite co

nocer la cantidad de agua evaporada entre dos observaciones.
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Fig. 7 _ Tanque de evaporacién (Class A)

Fig. 8 - Yvaporfmetro Piche





CAPITULO VI

METODOS DE ANALISIS EN AGROCLIMATOLOGIA

1. PROCESAMIENTO DE LA INFORMACION CLIMATICA

1.1 Los datos climaticos

a. La informacion basica

Los datos que sirven de base en los estudios agroclimaticos

son los valores observados 0 registrados diariamente en las

estaciones de la red meteorologica, es decir:

- la precipitacion P, expresada en forma de una altura de

agua diaria

- las temperaturas bajo abrigo: la temperatura maxima diaria

Tx , la temperatura mlnima diaria Tn , las temperaturas deI

termometro seco y deI termometro mojado que constituyen el

psicrometro de las cuales se deduce el valor de la presion

real deI vapor de agua deI aire p. Por 10 menos se hacen

tres observaciones diarias de estas dos ultimas temperaturas

la humedad relativa deI aire H y la temperatura deI aire T

registradas bajo abrigo sobre graficas semanales

- la direccion y la velocidad V deI viento

- la duracion diaria de insolacion n y la radiacién global

diaria Rg

- la evaporacion diaria E deI tanque de agua libre 0 la deI

evaporlmetro Piche

Los valores diarios observados 0 registrados a nivel de la

red meteorologica constituyen series de datos muy largas.
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A veces Se necesitan estos datos en su forma elemental, pero

frecuentemente se intenta reducirlas utilizando sumas cuando

los datos se pueden acumular (tales como la lluvia, la evapo

racion, la duracion de insolacion 0 la radiacion solar) 0 en

forma de promedios para los demas (temperatura, humedad deI

aire, velocidad deI viento). El periodo de tiempo utilizado

es multiplo deI dia; se utiliza generalmente la deca~a, el

mes 0 el ano.

Se puede reducir la informacion climatica almacenada en el

transcurso de los anos utilizando parametros que caracterizan

su distribucion interanual.

Existen parametros que indican la tendencia central:

- La media aritmetica

Representa el cociente de la suma de los valores por su nu

mero (se denomina tambien promedio):

x = ~ Xi/N
i

- La normal

(1)

Es una media aritmetica "estabilizada" que se refiere a un

gran numero de datos y que, por 10 tanto, es representativa

deI elemento considerado; generalmente es un promedio que

se refiere a un gran numero de anos, por 10 menos 30.

- La mediana

Cuando se ordenan los terminos de una serie segun sus valo

res crecientes, la mediana corresponde al valor central, de

tal modo que exista un numero igual de valores de ambos la~

dos de la serie. Si existe un numero impar de datos 2N+ l,

la mediana es el dato N+ l, en el casa contrario (2N) es el

promedio de los datos N y N+ 1.
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Otros parametros caracterizan la dispersion de la distribucion:

- La amplitud de variacion

Diferencia entre el va10r mas grande y mas pequeno de la se-

rie: Xx - Xn.

- La desviacion estandar

Es la raiz cuadrada de la varianza definida como el promedio

de los cuadrados de las desviaciones con respecto a la media:

0= (2)

- El coeficiente de variacion

Es el cociente de la desviacion estandar por la media t expre

sado en porcentaje:

v = 0 lx (3)

V caracteriza la dispersion de los datos con respecto a la

media, y por 10 tanto, la representatividad 0 significado

de la misma.

1.2 El ana1isis frecuencia1 de los datos climaticos

Un promedio tiene un significado rea1 solamente si no existe una

dispersion de los datas demasiado grande a1rededor de él; es decir,

si el coeficiente de variacion es bajo. Si la dispersion es impor

tante, solo el analisis frecuencial puede dar una idea de las Ca

racter1sticas de la serie.

Se representan genera1mente en forma de histogramas. Se divide

la amp1itud de variacion deI elemento considerado en intervalos

igua1es denominados c1ases. Luego se determina el efectivo de
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cada clase. es decir el nûmero de datos cuyos valores estan

comprendidos entre los dos lîmites de la clase. Si N repre

senta el efectivo total de la muestra y ni el efectivo de la

clase i. la frecuencia de la clase i vale fi = ni/N con

N= }; ni. En una grafica cuya abscisa representa una escala

adaptada a los datos consideraâo's y cuya ordenada una escala

de frecuencia graduada de 0 a 1. se trazan rectangulos conti

guos de base constante. igual al intervalo de clase escogido.

y de altura igual a la frecuencia de ,cada clase (véase Fig. 1).

La clase que corresponde a la frecuencia maxima se denomina

clase modal. A la lînea que junta los centros de las bases

superiores de cada rectangulo se le llama polîgono de frecuen

ciao Cuando el intervalo de clase se vuelve muy pequenOt el

polîgono de frecuencia,tiende teôricamente hacia una curva

lîmite denominada curva empîrica de frecuencia.

Las curvas de frecuencia pueden presentar formas diversas. va

sea con un solo maximo (unimodal). con dos maximos (bimodal)

o en forma de J invertida 0 de U (vêase Fig. 2). Una curva

unimodal puede ser simêtrica 0 disimêtrica respecto al e;e

vertical que pasa por el maximo de la curva y simboliza la

moda Mo. es decir el valor de la variable que presenta la ma

xima frecuencia. Se mide la disimetrîa por media deI coefi

ciente S = (x - Mo) / o. Hamado coeficiente de disimetrîa de

Pearson.

b. Calculo de las frecuencias

El analisis frecuencial aplicado a los datos clirnâticos per

mite resolver, generalmente dos tipos de problemas:

- fijandose un valor como umbral se busca la frecuencia con la

cual este umbral es superado 0 no-superado. Por ejemplo. se

puede buscar~para un mes dado en un lugar determinado. con

quê frecuencia la lluvia supera la ETP. interpretândose esta

frecuencia como el nûmero probable de anos en que puede ocu

rrir el fenômeno cada diez anos.
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Precuencia

0,30

Fig. l - Histograma ,. poligono de frecuencia

unimodal en forma de J en forma de 1..'

Fi~. 2 - Formas de las curvas de frecuencia
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- el prob1ema inverso consiste en fijarse una frecuencia de

superacion 0 no-superacion y buscar el valor de la magnitud

correspondiente. Por ejemplo, cual es la cantidad de 11u

via que se puede esperar con la probabilidad 0,75 (es decir

3 anos cada 4).

Para contestar a estas preguntas existen dos maneras ~e proce

sar los datos historicos. la manera matematica y la manera

empirica.

- La manera matematica consiste en ajustar leyes teoricas de

probabilidad a la muestra considerada y luego utilizar las

expresiones matematicas obtenidas para calcular las probabi

lidades 0 los umbrales buscados. La escogencia de la 1ey

teorica es dictada por el examen de la curva empirica de

frecuencia. Dentro de las leyes mas usadas en climato10gia

hay que citar la ley normal (0 de Laplace-Gauss) que se

aplica a las distribuciones unimodales simétricas. la 1ey r
(Gamma) incompleta que es representativa de las distribucio-

nes unimodales con disimetria positiva 0 en J. Esta u1tima

ley se utiliza a menudo para el analisis de la lluvia.

- La manera empirica consiste en calcular directamente a par

tir de la muestra los umbrales 0 las frecuencias. Suponga

mos una muestra de N valores mensuales de lluvia. correspon

diendo cada valor a un ana particular. Para calcular la

frecuencia de superacion de la ETP por la 11uvia se va a

contabilizar el numero n de valores encima deI valor mensual

de la ETP, y la frecuencia buscada se escribira: f=n/N.

También se puede calcular empiricamente el va10r de la va

riable que corresponde a una probabilidad dada de superacion

o no-superacion y para eso se utilizan los cuantiles. Un

cuantil es un grupo de dos valores particulares de la varia

ble tales que el porcentaje de datos inferiores a la mas pe

quena sea igual al porcentaje de los datos superiores a la
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mâs grande. Los cuantiles mâs usados sou 10& cuartiles (1/4

de las observaciones por ambas partes), los quintiles (1/5)

y los deciles (1/10). Para calcular un cuantil se ordenan

los datos de la muestra de menor a mayor y se dividen en va

rias partes (4 para el cuartil, 5 para el quintil, etc.) con

igual nUmero de datos en cada una. El valor que delimita la

primera parte y el que delimita la ultima representa~ respec

tivamente el cuantil inferior y superior.

Por ejemplo, el umbral de probabilidad 0,75 de superaciôn

(3 anos cada 4) corresponde al cuartil inferior y el umbral

de probabilidad 0,75 de no-superaciôn corresponde al cuartil

superior.

2. METODOS DE ANALISIS DE LAS CONDICIONES HIDRICAS

2.1 El balance hrdrico climâtico

El balance hrdrico climâtico (0 potencial) representa la diferen

cia P - ETP, siendo P la precipitaciôn y ETP la evapotranspiraciôn

potencial. Generalmente se estudia este balance a nivel deI mes

con valores medios de la lluvia P y de la evapotranspiraciôn ETP.
- --

Un mes cuyo balance P - ETP es negativo es considerado como seco,

y hUmedo cuando es positivo. En la Figura 3 presentamos como ejem

plo resultados obtenidos para la estaciôn de Cenicafé (Chinchinâ)

en Colombia (aIt. l3l0m, lat. 4°59'N, long. 75°35'W). El valor

media de la lluvia de cada mes se calculô a partir de una muestra

de 20 anos de registro (que incluye los anos 1961 a 1980). La

ETP media mensual se calculô mediante la fôrmula de Priestley

Taylor a partir de los valores medios de temperatura y de brillo

solar de 5 anos (1976-1980). Siendo la variabilidad interanual

de la ETP mucho menor a la de la lluvia, el nUmero de anos que se

debe tomar en cuenta para que la media sea representativa puede

ser menor.
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Si se quiere tomar en cuenta el aspecto aleatorio de la pluviosi

dad y considerar el riesgo climatico correspondiente, es necesario

utilizar la expresiôn frecuencial. Ademâs se mejora mucha el anâ

lisis si en lugar del mes como perîodo elemental se utiliza la dé

cada (perîodo de la dîas). En efecto, la década representa una

duraciôn mejor adaptada a la practica agrîcola que el mes, en par

ticular para determinar las fechas de intervenciôn (siembr~ 0 plan

taciôn, cosecha).

El princ1p10 deI analisis frecuencial aplicado al balance hîdrico

climatico por década consiste en dividir el ana en 36 perîodos ele

mentales de la dîas cada une (para abarcar todo el ana) y después

calcular, para cada dêcada, la frecuencia de superaciôn de la ETP

por la precipitaciôn. Esta frecuencia se calcula de manera empî

rica a partir de la muestra de los datos diarios registrados y se

interpreta coma el nûmero probable de anos en que puede ocurrir el

fenômeno cada diez. Se ponen los resultados en un grafico cuya

abscisa representa una escala de tiempo graduada en décadas (36)

y la ordenada una escala de frecuencia graduada de a a 1. En la

Figura 3 presentamos el ejemplo de la estaciôn de Cenicafé (calcu

los realizados con la misma muestra de 20 anos).

2.2 El balance hîdrico real: un modelo de simulaciôn

El balance climatico a potencial constituye basicamente una manera

muy simple de representar el balance hîdrico real, ya que éste no

toma en cuenta el papel de reserva que desempena el suelo al alma

cenar y restituir el agua de lluvia. La ecuaciôn que traduce el

balance hîdrico real del suelo se escribe de la manera siguiente:

dRH = P + R - ET ± D± E (4)

ÂRH representa la variaciôn de la humedad del suelo, P los apor

tes de agua por la precipitaciôn, R los aportes por riego; ET re

presenta la pérdida de agua por evapotranspiraciôn, D el drenaje

o la ascensiôn capilar del agua y E la escorrentîa.
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Vamos a presentar un modelo que intenta caracterizar mejar las

condiciones de abastecimiento hidrico de las plantas a trav's de

una simulacion de la evolucion de la reserva hidrica del suelo.

Los datos climaticos que sirven de entrada al modela son, par una

parte, las precipitaciones diarias que aparecen en forma de una

matriz PJ(m, 365), representando m el nûmero de anos de registro,

por otra parte, los valorespromedios interanuales de la ~vapo

transpiracion potencial colocados en la forma de un vector de va-

lores diarios EPJ (365). Este modelo considera ûnicamente el

casa de un suelo horizontal y de un cultivo perenne que 10 cubre

totalmente.

a. La reserva hidrica del suelo

La reserva hidrica del suelo, representada por RH, constituye

la cantidad de agua almacenada en el suelo y disponible para

las plantas. Es un nûmero positivo, expresado en milimetros,

que varia entre 0 y la reserva ûtil RU. Teoricamente la re

serva ûtil evoluciona en funcion de la profundidad de las raî

ces, es decir, en funciôn del estadio de desarrollo del cul

tivo. Siendo el cultivo considerado un cultivo perenne, se

puede considerar que su arraigamiento es aproximadamente cons

tante en el transcurso del tiempo. De esta manera, supondre

mos que la reserva ûtil RU se queda constante.

b. La lluvia eficaz

Admitiremos que una lluvia demasiado débil (p <. Pn) se evapora

inmediatamente sin que logre contribuir a la reconstitucion

de la reserva hîdrica. Si Pj designa la lluvia registrada del

dia j y PEj la lluvia eficaz, escribiremos pues:

1 p. si Pj):.Pni J
PEj =

10
(5)

si Pj<Pn
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Sieodo el suelo horizontal, podemos considerar la escorrentia

como nula. De este modo, si la intensidad de la lluvia es

superior a la capacidad de infiltracion deI suelo, el agua

que no se infiltra inmediatamente se quedarâ en el mismo lu

gar en estado libre hasta el momento que se evapore 0 se in

filtre. Tampoco consideraremos transferencias laterales de

agua dentro deI suelo.

Si la cantidad de lluvia caida el dia j es superior a la ca

pacidad de retencion de la capa de suelo considerada, habra

drenaje, es decir, una perdida de agua por percolacion subte

rranea. La capacidad de retencion deI suelo el dia j, desig

nada por CRj' corresponde a la diferencia entre la reserva

6tH RU Y la reserva hidrica deI dia anterior RHj - 1: CRj =

RU - RHj _ l' La cantidad de agua perdida por drenaje se es

cribe pues:

r
p. - CR· , si p.> CR'

J J J J
DR, = (6)

J
0 si Pj <CRj

La evapotranspiracion maxima ETM evoluciona, con respecto a

la ETP, en funcion deI estado de recubrimiento deI suelo por

el follaje. En el casa de un cultivo cuyo follaje cubre to

talmente el suelo, se puede admitir que la ETM iguala a la

ETP.

En cuanto a la evapotranspiracion real, ETR, ella evoluciona,

con respecto a la ETM, en funcion deI estado de la reserva

hidrica deI suelo. Los conceptos clasicos sobre la utiliza

cion deI agua deI suelo por las plantas consideran una reserva

facilmente utilizable, RFU, que representa la fraccion de la
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reserva util utilizable por las plantas sin dificultad, es

decir, sin que eso provoque un cierre de los estomas, y que

por 10 tanto, no exista una reduccién de la evapotranspira

cian con respecto a la ETM. Abajo de un umbral, llamado hu

medad critica, la ETR decrece, conforme el agua disponible

disminuye, hasta el punto de marchitez permanente donde se

anula. La humedad critica, que constituye el umbral de regu

lacian para las plantas, varia segun el tipo de suelo y el

desarrollo de las raices. Pondremos: RFU = c . RU, siendo c

un coeficiente de ajuste (0 <c (1) . De este modo se encuen

tra definida también una reserva dificilmente utilizab1e ROU

que es el complementario de la RFU respecto a la RU:

RU = RFU + ROU.

Supondremos en este modelo que el cociente ETR/ETM aumenta 1i

nealmente de 0 a l en funcian de la reserva hidrica deI suelo

RH, cuando ella pasa deI valor 0 al valor RDU, y se mantiene

en este va10r cuando la reserva fluctua entre RDU y RU. Si

RHj _ l representa el estado de la reserva hidrica al final deI

dia j - l, al inicio deI dia j se puede escribir:

l si RHj _ i:>RDU

ETR'/ETM' = (7)
J J

RHj _ l/RDU , si RHj _ l <RDU

e. La ecuacian deI balance hidrico

La ecuacian que traduce el balance hidrico se escribe sobre una

base diaria:

RHj = RHj _ 1 + PEj - ETRj - Dj (8)
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Esta ecuacion sirve como relacion recurrente para calcular las

reservas hidricas diarias sucesivas. El proceso recurrente

se inicia el primero de enero deI primer ano de registro de

la pluviosidad PJ(l,l) y los anos siguientes pueden encadenarse

regularmente: el 31 de diciembre deI ana n con el primera de

enero deI ana n + 1. A menos que se conozca la reserva hidrica

al inicio deI proceso recurrente, RRo , se pueden utilizar las

consideraciones siguientes para iniciar el proceso: si el dîa

1 se encuentra en plena estacion seca, se escoge RRo = 0, y si

se encuentra en plena estacion lluviosa, RRo = RU; de 10 contra

rio, se toma un valor medio RRo = RU/2.

El modela propuesto debe servir en primer lugar al anâlisis

agroclimâtico, basado en la explotacion estadîstica de las se

ries historicas de datos climâticos. Este modelo programado

permite determinar, a partir de los datos diarios de lluvia,

en una base diaria, la reserva hidrica deI suelo (RR), el dre

naj e (DR) y el déficit hidrico DR = ETM - ETR, apareciendo cada

unD de estos parâmetros en forma de una matriz que tiene las

mismas dimensiones que la de la lluvia (m,365). Conociendo

eso se puede caracterizar estadisticamente las condiciones de

abastecimiento hidrico de las plantas, los riesgos de sequia

o de exceso de agua. En cuanto al abastecimiento de las plan

tas puede ser interesante considerar el indice siguiente, de

nominado indice de satisfaccion hidrica:

1= (l - DRC/NRC) . 100 (9)

donde NHC representa las necesidades deI cultivo acumuladas

sobre un periodo particular deI ano 0 una fase particular deI

ciclo vegetativo:

NHC = 1: ETMj
j
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y DHC, el déficit hîdrico acumulado sobre el mismo perîodo:

DHC= ~ DH·
. J
J

De manera general, l expresa en forma de porcentaje el grado

de satisfaccion de los requerimientos hîdricos deI cultivo

considerado.

1
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