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INTRODUCCION

La Agroclimatologia constituve una rama de la Climatologia que tiene
como propdsito el estudio del clima en sus relaciones con la produccidn
vegetal v la agricultura en general. Los estudios agroclimatoldgicos se
basan generalmente en la informacidén histdrica constituida por los datos
meteoroldgicos de observacidn, registrados a nivel de la red meteoroldgica,

v tienden a mejorar la planificacidn de las operaciones agricolas.

En los seis capitulos de este documento procuramos presentar algunos
elementos basicos v fundamentales de la Agroclimatologia, sin pretender cu-
brir todos sus aspectos. Después de un capitulo de generalidades en que
se presenta el determinismo astrondmico del clima v las caracteristicas mas
relevantes de la atmdsfera, se detalla en los tres capitulos siguientes los
fendmenos fisicos que rigen las transferencias radiativas, térmicas e hi-
dricas a nivel del medio que rodea las plantas (capa superior del suelo v
zona inferior de la atmdsfera). En el quinto capitulo se describen los di-
ferentes aparatos de medida utilizados a nivel de la red meteoroldgica vy
cuvos datos sirven para los estudios agroclimiticos. En fin, en el dltimo
capitulo se presentan algunos métodos de analisis, haciendo hincapié en el
balance hidrico v sus diferentes componentes, ya que en las regiomes tro-
picales el factor hidrico es generalmente el elemento limitante y realmente

determinante del rendimiento de los cultivos.






1.

CAPITULO I

GENERALIDADES

EL DETERMINISMO ASTRONOMICO 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 duracidén de una rotacidén 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 plano del ecuador; su interseccidn

con la superficie de &sta determina un gran circulo que se llama
ecuador tefrestre. El ecuador divide la esfera terraquea en dos
hemisferios: el hemisferio norte o boreal v el hemisferio sur o
austral. Se llama meridiano de un lugar el plano determinado por
la vertical del lugar y el eje de los polos. Cuando el sol pasa

por el meridiano, es mediodia para este lugar.

La Tierra gira alrededor del sol recorriendo una drbita eliptica,
de cuyos focos el sol ocupa uno. La duracidn de esta circunvolu-
cidén es de 365 dias v 1/4. El plano de la Orbita terrestre se

llama plano de la ecliptica. Hace un angulo constante de 23°27'

con el plano del ecuador terrestre pues el eje de los polos queda
siempre paralelo a si mismo en el transcurso de su movimiento al-

rededor del sol (véase Fig. 1).

La declinacidn del sol, es decir el angulo que hace el sol con el

plano del 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).



Plano de Plano del
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Fig. 1 - Posicidn respectiva del plano del ecuador y
del plano de la ecliptica.
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Fig. 2 - Posicidon de la Tierra respecto al sol en el solsticio
de diciembre (2) v en el solsticio de junio (B)
A= 23°27"



1.2 Las latitudes singulares

La latitud de un lugar es el a@ngulo formado por la vertical del

lugar con el plano del ecuador. El hecho de que existe un dngulo

constante entre el plano del ecuador y el de la ecliptica tiene

como consecuencia la existencia de algunas latitudes particulares

con un gran impacto climitico.

Los trdpicos constituyen los limites norte y sur de la zona
terrestre donde el sol puede pasar al cenit (punto del hemis-
ferio celeste que corresponde verticalmente a un punto de la
Tierra). Las latitudes de los trdpicos son definidas por el
valor maximo de la declinacidén solar, es decir 23°27'. El
trdpico del norte (o de Cancer) tiene el sol a su cenit a me-
diodia en el solsticio de junio, el trdpico del sur (o de
Capricornio) lo tiene en el solsticio de diciembre. En el
ecuador, el sol pasa por el cenit a mediodia dos veces por
afio, en los equinoccios cuando su declinacidn vale cero, es

decir el 20 de marzo y el 22 de setiembre.

Los circulos polares

Los circulos polares son los paralelos para los cuales la al-
tura del sol encima del horizonte es nula a mediodia en el
solsticio de invierno (Fig. 3). En el solsticio de diciembre,
cuando el sol se encuentra perpendicular al suelo a mediodia
en el trdpico de Capricornio, éste es tangente al horizonte

en un punto situado 90° mas alto, es decir a 90°-23°27' = 66°33"'
de latitud norte. 66°33' constituye pues la latitud de los

-’
circulos polares,

En los polos el afio se encuentra dividido en dos periodos de
seis meses: uno durante el cual el sol no se pone, otro du-

rante el cual no aparece. Entre los circulos polares y los



polos el afio estd dividido en cuatro periodos: un perfodo 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

del mundo.

1.3 La duracidn del dia

Se calcula la duracidén del dia a partir de una férmula muy general
de astronomia que relaciona la altura del sol encima del horizonte
h (&ngulo que forma la direccidn del sol con el plano horizontal
del lugar considerado), la latitud del lugar considerado ¢, la de-
clinacidn del sol § y el &ngulo horario H (&ngulo que forma el sol
con el plano meridiano, es decir, el plano perpendicular al plano
 horizontal en la direccidn de los polos). Esta férmula es la si-

guiente:
sen h=sen ¢ - sen 6 +cos ¢ * cos 8 * cos H (1)

TebGricamente el sol es visible Gnicamente cuando el &ngulo h es
positivo (h>0), pero a consecuencia del fendmeno de refraccidn
atmosférica el sol ya es visible cuando h vale R=-36"'36". Por
consiguiente, para alcanzar su culminacidn en el plano meridiano,

el sol recorre desde su aparicidn el arco definido por:
Hy = Arc cos (-tg ¢ + tg 8 + sen R/cos ¢ + cos §) )

La duracién del dia N es igual al doble del tiempo que tarda el
sol para recorrer el arco Hg. Multiplicando por el factor que
permite pasar de los radianes a las horas y décimas de hora (co-

rrespondiendo 27 radianes a 24 horas) se obtiene:

N=7,64 Arc cos (-tg ¢ - tg 6 - 0,0106/cos ¢ - cos 8) (3)
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Fig. 3 - Posicidn de la Tierra respecto a los rayes
solares en el solsticio de diciembre.

direccidon de la
h R s
radiacion

superficie h

Fig. 4 - Angulo de incidencia (z) v ley de
Lambert.



La declinacidn solar 8 se puede calcular mediante la formula si-
guiente que da una aproximacidn suficiente para la mdyoria de las

aplicaciones bioclimaticas:

8=0,410 .- sen (2J/365-1,405) (4)
J es el nimero del dia (de 1 a 365) y 8§ se expresa en radjanes.
El siguiente cuadro presenta algunos valores de la duracidn del

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

norte en funcidn del mes y de la latitud):
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A nivel del ecuador, la duracidn del dia es siempre la misma en
el transcurso del afio, pero a 60°N (latitud de Leningrado) el dia

es tres veces mas largo en junio que en diciembre.

La radiacidn solar en la ciispide de la atmdsfera

El flujo de radiacidn recibido por una superficie es directamente
proporcional al coseno del &ngulo de incidencia de la radiacién z
(o al seno del angulo complementario h) (véase Fig. 4). Eso cons- -
tituye una de las leyes de Lambert (véase Capitulo II). Si E, re-
presenta la '"constante solar", es decir el flujo de radiacidn re-

cibido en la ciispide de la atmdsfera por unidad de superficie per-
pendicular a los rayos solares, el flujo recibido sobre una super-

ficie horizontal valdra:
E=E,-cos z=E; - sen h ~(5)

La energia solar Rg, recibida durante un dia entero se escribe:

la]

Rgo=E, sen h:-dh (6)
+h>0

formula que corresponde a la integracidn del flujo de radiacidn
recibido durante la fase diurna (sol encima del horizonte: h>0).
Siendo H, el dngulo horario que corresponde a la mitad del dia le-

gal, tendremos:

H
Rgo = 2 EOJrO (sen ¢ - sen 8 +cos ¢ - cos 8 - cos H) - dH )
o

sea:

Rgo=2 Eo(Hy * sen ¢ - sen 8 + cos v - cos 8 - sen Hy) (8)
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Ho = Arc cos (-tg ¢ - tg §)

ignorando el té@rmino correctivo debido a la refraccidn atmosfé@rica.
La "constante solar" E; en realidad no es una constante, ya que
cambia seglin el valor de la distancia Tierra-Sol. Una f&rmula de

aproximacion en funcidn del nidmero J del dia del afio se escribe asi:
Eo =1910 [1+0,0334 cos(0,0172 J)] 9

con E; expresado en J- em~2 . radian~l para obtener Rgy en

J.cm2. dia-1,
La Figura 5 presenta el diagrama de la radiacidn solar diaria Rg,

en la clispide de la atmdsfera en funcidn de la latitud y del mes

del aro.

2. CARACTERISTICAS GENERALES DEL AIRE ATMOSFERICO

2.1 Composicidn de la atmdsfera

El aire atmosférico es una mezcla de aire seco y de vapor de agua.
El aire seco es también una mezcla de varios gases cuyas propor-
ciones son practicamente constantes en las capas bajas de la at-

mosfera. Esta mezcla consta de:

- nitrdgeno (N3): 78% de la composicidn en volumen
- oxigeno (02): 217% de la composicidn en volumen

- argbén (A): 0,9% de la composicidn en volumen

El contenido en anhidrido carbdnico (CO3) o didxido de carbono es
muy variable y aumenta, en particular, con la actividad industrial
(0,032 es el valor generalmente considerado). Se encuentran tam-
bién numerosos gases raros (Ne, He, Kr, Hy, etc.), pero en propor-

ciones muy débiles.
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Fig. 5 - Diagrama que presenta la Radiacidn solar
diaria Rgy en la clspide de la atmdsfera
(expresada en calorias por centimetro cua-
drado) en funcidn de la latitud y del mes
del ano.
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Ademds de estos gases, figura, en suspensidén en el aire, un n@-
mero considerable de particulas microscSpicas de origen mineral
o vegetal (cristales de sal marina, granos de polvo o de polem,
etc.). Estos corplsculos desempefian un papel muy importante en
los fendmenos de condensacidn del vapor de agua y de formacidn

de las nubes.

El perfil té@rmico vertical de la atmbsfera

Se definen las diferentes regiones de la atmdsfera a partir de
su perfil térmico vertical (véase Fig. 6). De la superficie te-
rrestre hasta alrededor de 12 km, la temperatura baja con la al-
titud de 0,5°C 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 por la presencia de ozono
(03) que absorbe las radiaciones ultravioletas emitidas por el
sol. La temperatura alcanza aproximadamente 0°C en la ciispide 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 transicidén, la tropopausa,
cuya temperatura avecina -50°C. Esta capa de inversidn térmica

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

En la cercania inmediata a la superficie terrestre los gradientes
térmicos verticales son muy variables y dependen mucho de 1a natu-
raleza de la superficie y de la intensidad de la radiacidn solar

(en particular del ritmo estacional y diario).

La presidn atmosférica

Se suele considerar 1013 milibares (1 milibar vale 100 pascales)
como el valor normal de la presidn atmosférica a nivel del mar.
Esta presidn no ‘es constante ya que varia en el tiempo y en el es-

pacio. Existen regiones en donde la presidn a nivel del suelo
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es relativamente débil, a las cuales se les llama depresiones o
ciclones, y regiones donde es relativamente alta, los anticiclo-
nes. La distribucidn 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 presidn decrece muy rdpidamente. En las, capas

bajas de la atmdsfera disminuye de 1 mb cada 8 metros.

Los movimientos dentro de la atmdsfera

Se distinguen dos categorias de movimiento dentro de la atmdsfera:
los movimientos verticales y los desplazamientos laterales. Los

primeros son los fendmenos 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 montariosas donde el relieve ejerce una influencia

importante.

El viento es el resultado de dos fuerzas: una fuerza de presiénm,
debida al gradiente horizontal de presidn, 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 rotacidn 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 direccidn de los vientos sigue la regla empirica enunciada por
Buys-Ballot: un observador en el hemisferio norte dirigido en el
sentido del movimiento del viento tiene siempre a su derecha las
altas presiones y a su izquierda las bajas presiones; en el hemis-
ferio sur sucede lo contrario, las altas presiones se encuentran

a su izquierda y las bajas presiones a su derecha, respecto al

sentido del viento.
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Fig. 7 - Desviacidn de los vientos de superficie en el hemisferio norte
(el observador se encuentra en 0)
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LA BUMEDAD DEL AIRE

3.1

3.2

La ecuacidn de Estado de los gases

El aire atmosférico se comporta como un gas perfecto. Como tal,
sigue un cierto nimero de leyes y, en particular, verifica la

ecuacidn de Estado que relaciona los tres parametros que carac-
terizan el estado de una masa m de gas: su presidn P, su iempe-

ratura T y su volumen V:
P-V=(m/M) -R-T (10)

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 metros ciibicos. M es la masa molar del
gas considerado que vale 29 gramos en el caso del aire seco y 18

gramos en el caso del vapor de agua.

Al dividir los dos miembros de esa ecuacidn por el volumen V, se

obtiene una expresidn de la masa volimica p:
p=m/V=M-P/R-T an

La masa volimica del aire seco, a 27°C y bajo una presidn de 1
atmosfera (1013 mb), vale: p,=1,16 kg m-3.

La ley de Dalton

El aire seco y el vapor de agua son considerados ambos como gases
perfectos. Su mezcla sigue la ley de Dalton que se formula asi:
la presidn total de una mezcla de gases que ocupa un volumen V, a
una temperatura T, es la suma de las presiones parciales de los
gases que constituyen la mezcla, siendo la presidn parcial de un
gas la presidn a la cual estuviera el gas considerado si ocupara

por si solo todo el volumen ocupado por la mezcla a la misma
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temperatura. Por lo tanto, la presidn atmosférica es la suma

de las presiones parciales del aire seco (pg) y del vapor de

agua (p):

Ppo=pPatp (12)
Esta relacidn es valida cuando no hay equilibrio entre lag fa-
ses gaseosa y liquida, es decir, hasta que el vapor de agua al-

cance la saturacion.

Vaporizacidn y saturacidn

Para pasar del estado liquido al estado de vapor, el agua nece-

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

porizacidon notado L. A 25°C y bajo la presidn atmosférica nor-
mal L vale 2440 kJ - kg'l. Por consiguiente, toda evaporacidn
de agua en la atmdsfera, sea a la superficie de una capa de agua
(mar, lago, etc.), sea a nivel de una cobertura vegetal, va a

necesitar una absorcidn de energia.

Cuando se vaporiza agua dentro del vacio o dentro de otro gas
(aire seco por ejemplo), la presidén de vapor aumenta progresiva-
mente hasta que alcanza un umbral, donde aparecen pequeiias goti-
tas de agua y donde cualquier nueva cantidad de agua introducida
ya no se vaporiza: la presidn de vapor de agua se mantiene cons-
tante. Se dice que el vapor estd en equilibrio con el agua 1i-
quida o que el vapor estd saturante. La presidn correspondiente
se llama presidn de vapor saturante o presidn mixima del vapor

de agua. La experiencia ensefia que esa presidn depende Unicamente
de la temperatura de la cual es una funcidn creciente. De ninguna
manera depende de la presencia o ausencia de otros gases, tales

como el aire seco, por ejemplo.

La Figura 8 muestra la variacidn de la presidn maxima de vapor
de agua P en funcidn de la temperatura T entre O y 50°C. Para

obtener el valor de P que corresponde a una temperatura dada se
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utilizan tablas o formulas. La formmla mis utilizada emtre
O y 40°C es la de Tetens que se escribe:

P(T) =611 - exp [17,25 - T/(237,3+ 7)) (13)

P se expresa en pascales y T en grados Celsius.

Caracterizacion del aire himedo

El aire de la atmbsfera contiene siempre y en todas partes una
cierta cantidad de vapor acuoso que proviene de la evaporacion
del agua esparcida por la superficie del globo. Fsta camtidad

puede ser caracterizada y medida de varias mameras.

a. La humedad absoluta @

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 citbico (g - a3). Se-

gun la ecuacion de Estado podemos escribir:

0=m,/V= (My/RT) - p (14)
siendo My la masa molar del vapor acuoso y p su presiom par-
cial. A una temperatura dada existe una relacidom constante

entre la humedad absoluta @ y la presiom parcial de vapor p.

b. La bumedad relativa H

Es definida como el cociente, expresado en porcentaje, de

la cantidad de vapor de agua que se encuentra en la atmdsfera
en un momento determinado por la que deberia encontrarse para
saturarla. Si © indica la cantidad en g - m~3 necesaria para
la saturacion y P(T) la presion miaxima correspondiente, po-

dremos escribir, teniendo en cuemta la relacion 14:

H=100- (6/6) =100 - p/P(T) (15)
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Si el aire estd seco, 0 =p=0 y H vale 0. Si el aire estd
saturado p=P(T) y H vale 100. La humedad relativa H es lo
que realmente caracteriza el estado higrométrico del aire,
particularmente respecto a las sensaciones que nosotros ex-

perimentamos de seco y himedo.

La temperatura del punto de rocio Tr

Es la temperatura hasta la cual se debe enfriar el aire hi-
medo, bajo una presidn constante, para alcanzar el equili-
brio liquido-vapor, es decir, obtener la condensacidn y la
aparicidon del rocio. Esta temperatura se encuentra definida

por la relacidn:

P(T¢) =p (16)
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CAPITULO II

LAS RADIACIONES

LAS LEYES GENERALES DE LAS TRANSFERENCIAS POR RADIACION

1.1

Generalidades

La radiacidn es una transferencia de energia por ondas electromag-

néticas que se propagan en el vacio a la velocidad constante

¢ =300.000 km - s-l. Estd compuesta de radiaciones monocromiticas
caracterizadas por una longitud de onda A y una frecuencia V.

Entre ¢, A y ¥ existe la relacién: A =c/v . La luz visible es
una forma de radiacidn de longitud de onda comprendida entre 400

y 700 nm (1 nandmetro vale 1077 metros).

La radiacidn nace en la superficie de un cuerpo en donde el calor
es transformado en radiacidn electromagnética segin las leyes de
la termodinamica. Al caer sobre la superficie de otro medio la
radiacidén emitida puede ser reflejada, o transmitida si el medio
es transParente,vo absorbida, es decir transformada de nuevo en
calor. La emisidn y la absorcidn de radiacidn son dos fendmenos
contrarios pero independientes. El resultado de una transferen-
cia de radiacidn es una transferencia de calor de un cuerpo al
otro, pero lo que se propaga no es calor sino ondas electromagné-

ticas.

Todos los cuerpos en la naturaleza emiten una radiacidn que es
funcidén de su temperatura de superficie. Las leyes que rigen esa
emisidn son determinadas a partir de las del cuerpo negro, defi-
nido como un cuerpo ideal que absorbe todas las radiaciones que
recibe, y que emite, a una temperatura determinada, radiaciones

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

a.

La luminancia energética caracteriza la capacidad que tiene

un cuerpo de emitir una radiacidn en una direccidn determi-
nada. Su definicidén fisica es la siguiente. El flujo de
energia d2¢ emitido por un elemento de superficie dS dentro
de un dngulo s6lido df2 (cuya direccidn hace el angulo 6 con

la normal a dS) es proporcional al producto d§2:dS - cos 0.

El coeficiente de proporcionalidad L se llama luminancia ener-

gética:
d2¢ =1 dS -dS - cos 0 (1)

De la misma manera se define una luminancia energética mono-

cromitica o espectral L), que corresponde a la banda
R,X+d)\:

d3¢=1) - di2-dS- cos 8 - dA (2)

Cuando L y L) son independientes de la direccidn de emisidn,
es decir son las mismas cualquiera que sea esta direccidn, se
dice que los cuerpos correspondientes tienen una emisidn isé-
tropa. Es el caso del cuerpo negro del cual vamos a hablar

y también de la mayoria de los cuerpos que no conducen la

electricidad.

La emitancia energética M caracteriza la emisidn hemisférica,

es decir el flujo de energia d¢ emitido en todas las direccio-

nes por un elemento de superficie dS:
dé =M .ds (3)
El flujo que corresponde a la banda A, A+ d\A se escribe:

d2¢;‘=M)‘-dS-d7\ 4)
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Entre la emitancia y la luminancia existe la relaciém siguiente
que resulta de una integracidn en el angulo sdlido 2% estereo-

rradianes, es decir un hemisferio:

H-dO/dS=f L. cos 0 .dQ2 (5)
2x

c. Si el cuerpo considerado tiene una emisidn isdtropa (L y L)\

independiente de la direccidn de emisidon) entonces tenemos:
H-LJ‘ cos 0 .dl=w.L (6)
2x
y en el caso de una radiacidn monocromitica:
M =71 )

Este resultado constituye la ley de Lambert.

1.3 Intercambio de calor por radiacidn: formula de Bouguer

Consideremos dos elementos de superficie dS; y dS; distantes de
d (véase Figura 1). La direccidn dS; dS; hace el angulo 8; con
la normal a dS; y el dngulo 6 con la normal a dS;. El flujo de

radiacion emitido por dS; que cae en dS) se escribe:
d2¢y9=1; - &, - dsy - cos 0 (8)
siendo dfiy el dngulo sdlido bajo el cual se ve dS; desde dS;y:
dfd, =ds; - cos 05/42 9)

Por lo tanto tendremos la formula siguiente llamada fdormula de

Bouguer:

d2¢12 = Ly-cos 0;-cosfy-ds;- ng/d2 (10)
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El flujo de energia recibido por unidad de superficie se escribe
pues:

d2¢12/d32 = (L]_ * cos 01 . dSl) . cO8 02/d2 (11)

Se ve asi que el flujo recibido es directamente proporcional al
coseno del a@ngulo de incidencia #) e inversamente proporcjonal al
cuadrado de la distancia d. Esta ley es conocida también como
ley de Lambert.

A partir de esta Gltima fdrmula podemos calcular la luminancia Lj
del sol. El angulo s6lido w bajo el cual se ve el disco solar
desde la Tierra vale aproximadamente ¥/4 - 104 usI:

w=dS; - cos 07/d2=7/4 . 1074
El flujo de energia solar recibida en el nivel superior de la at-
mosfera sobre una superficie perpendicular a los rayos solares
(cos 02=1) ha sido medida experimentalmente: es casi una cons-
tante llamada ''constante solar'" que vale aproximadamente:
Eo = 1400 W- m~2, Por lo tanto tendremos:

L) =E,/w=1,8 - 107 w-m2. sr-l

Las leyes de emisidn del cuerpo negro

La luminancia y emitancia espectrales de cualquier cuerpo varian
con la temperatura T y la longitud de onda A. Las leyes que ri-

gen estas variaciones utilizan el cuerpo negro como referencia.

a. Formula de Planck

La luminancia espectral L%kdel cuerpo negro sigue una ley es-

tablecida de manera tedrica por Planck:

LQ=M/m=cy - A /lexp (cAT) -1 (12)
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Fig. 1 - Ilustracidon de la formula de Bouguer
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T representa la temperatura en Kelvin. c¢) y c2 son dos cons-

tantes. La Figura 2 muestra la representacidn grafica de esa

ley (curbas a T constante = isotermas).

Las isotermas de la emisidn del cuerpo negro presentan un ma-
ximo que se puede determinar al derivar Lg respecto a“
A: 9 L‘;\/ AM=0. Si Ay representa la longitud de onda en gm @

de emisidn maxima tenemos:
Ay =2898/T (13)

Este resultado constituye la ley de Wien. Significa que los
cuerpos emiten radiaciones cuyas longitudes de onda son tanto
mds cortas cuanto mds elevada es la temperatura de superficie.
Se puede demostrar a partir de la férmula de Planck que la
casi totalidad de la energila (96Z) es vehiculada por las ra-

diaciones ubicadas dentro de la banda: A3 =0,5Ay, Ag=5A,.

Ley de Stefan

. g o -
Por integracidn de M) sobre todas las longitudes de onda del
espectro se obtiene la emitancia del cuerpo negro, es decir
el flujo de energia emitida en todas las direcciones (un he-

misferio) por unidad.de superficie:

M= o T4 (14)

0 es la constante de Stefan-Boltzmann que vale

5,67 - 10°8% . m 2. k. Esta ley de emisidn segiin la potencia
4 de la temperatura absoluta fue descubierta primero empiri-
camente por Stefan y luego confirmada tedricamente por

Boltzmann.
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1.5 BEmisidn y absorcidn de los cuerpos naturales

Los cuerpos que no son negros emiten a la misma temperatura menos
energia que el cuerpo negro. Se escribe que su emisidn es igual
a la del cuerpo negro multiplicada por un factor € (€ <1) que se

1llama factor de emisidn o emisividad:

M=€ . M© (15)

Los cuerpos naturales tampoco absorben toda la energia recibida
por radiacidn como lo hace el cuerpo negro. Se define un factor
de absorcidn @ que es el cociente de la energia 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 absorcién a: €=a,.

LAS RADIACIONES NATURALES

El sol constituye la mayor fuente de energia para la Tierra y da ori-
gen a casi todos los fendmenos meteoroldgicos. Ademds, la radiacidn
solar actda directamente de modo esencial sobre la actividad bioldgica

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 micrometros que contiene la luz
visible (0,4- 0,7 /!m). En cambio los cuerpos naturales que componen
la superficie de la Tierra (tales como la vegetacidon) y los componen-

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

2.1 La atenuacidn de la radiacidn solar por la atmdsfera

La envoltura gaseosa que constituye la atmosfera terrestre refleja
y absorbe una cantidad importante de la radiacidon solar y reduce

asi la energia recibida a nivel del suelo. Esta atenuacidn de los
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rayos solares es debida a la accidn global de los gases de la at-
mosfera y de las particulas liquidas y sdlidas en suspensidn en
el aire, y aumenta, por consiguiente, con el espesor de la capa
atmosférica atravesada. Este espesor depende a su vez de la in-

clinacidn de los rayos solares.

Si los rayos alcanzan la Tierra verticalmente el espesor E de la
capa atmosférica atravesada es minimo (E,). El espesor aumenta

con el angulo de incidencia de los rayos segin la relacidm:
E=Ep/senh

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

La redondez de la Tierra impone de hecho a esa relacidn un limite
de validez que corresponde aproximadamente a h>» 30°C. Para un va-
lor nulo de h, E vale 35,5 E,. Asi se explica la poca energia que
tiene el sol al amanecer o al atardecer cuando se encuentra a poca

distancia del horizonte.

Los diferentes tipos de radiaciones naturales

a. Las radiaciones de longitudes de onda corta

- La radiacidn global (Rg)

Representa la radiacidén incidente de ondas cortas (banda 0,2 -
3 um) recibida sobre una superficie horizontal y que proviene
del cielo entero (dngulo sdlido de 2%). Consta de dos tipos

de radiaciones: 1la radiacion directa y la radiacidn difusa.

- La radiacidn directa (I)

Representa el flujo energético que proviene del &ngulo sdlido
limitado al disco solar y recibido sobre una superficie per-
pendicular al eje de este angulo sb6lido, es decir perpendicu-

lar a los rayos solares incidentes.
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Fig. 3 - Atemuacidén de la radiacidn solar por la atmSsfera



- 32 -

- La radiacidn difusa (D)

Representa el flujo energético que proviene de la totalidad
del hemisferio celeste con excepcidn del disco solar y re-
cibido sobre una superficie horizontal. Es la radiacibm so-
lar directa que ha sido difundida, es decir reflejadg en to-
das las direcciones por las moléculas gaseosas, las gotitas

de agua y los aerosoles que componen la atmdsfera.

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

la relacidn siguiente:
Rg=1-8enh+D (16)
siendo h la altura del sol encima del horizonte (véase Fig. 3).

Las radiaciones de longitudes de onda_largas

- La radiacidn atmosférica (Ra)

Se define como el fiujo de radiacidn de longitudes de onda
largas recibido sobre una superficie horizontal y que pro-
viene de la totalidad del hemisferio celeste. Estd consti-
tuida por la radiacidn propia de la atmosfera gaseosa, de

las nubes y de los aerosoles.

- La radiacion terrestre (Rt)

Representa el flujo de radiacidn emitido en todo el hemisfe-
rio celeste por una superficie natural horizontal. Es la
emitancia o emisidn hemisférica de la superficie considerada.

Su valor es dado por la ley de Stefan:
M= €oTé an
siendo Tg la temperatura y € la emisividad de la superficie.

Para la mayoria de las superficies naturales € es comprendida

entre 0,96 y 1.
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2.3 El1 balance de radiacidn a nivel del suelo

2.4

Una fraccidon de la radiacidn global incidente es reflejada por la
superficie del suelo en todas las direcciones. El cociente de la
radiacidn global reflejada (Rr) por la radiacidn global incidente
(Rg) se llama albedo de la superficie (notado a): a=Rr/Rg. El
albedo varia en funcidn de la naturaleza de la superficie y del
adngulo de incidencia. Las coberturas vegetales tiemen un.albedo
cuyo valor avecina generalmente 0,20. En cuanto a la radiacidn
atmosférica Ra, las superficies naturales la absorben casi toda:
su factor de absorcidn a en el infrarrojo es igual a su factor de
emisidon € . Por lo tanto, el balance de radiacidn o radiacidn

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

Rn=Rg-Rr+ aRa- eaTg (18)
(o It4
Ro=(1-a)-Rg+ € (Ra- 0T2) (19)

Estimacidn de los diferentes términos del balance de radiacidn

a. La radiacidn global

Se puede estimar la radiacidn global diaria Rg mediante la for-

mula de Black a partir de la duracidn de insolacidn (brillo

solar) n medida por el helidgrafo. Esta formula hace interve-
nir la duracidn astrondmica del dia N y la radiacidn global

al nivel superior de la atmisfera que le corresponde Rg,:
Rg/Rgo= (a + B - n/N) (20)

ay fson dos coeficientes calculados estadisticamente, cuyos
valores varian segin las zonas climdticas. En Europa se uti-
lizan a menudo: a = 0,18 y f# = 0,55. En la zona andina, la

FAO recomienda @ = 0,29 y B = 0,42. N y Rg, son dos pardmetros
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astrondmicos que dependen de la latitud del lugar considerado
y del momento del afio (véase Capitulo I). Generalmente sus

valores se encuentran en tablas (Smithsonian tables).

La utilizacidén de este tipo de relacidn estadistica debe efec-
tuarse con prudencia. El cdlculo a partir de un valor aislado
puede ser malo; en cambio da buenos resultados si se utilizan

promedios que permiten compensar las variabilidades.

Las radiaciones atmosférica y terrestre

Como para la radiacidén global, existen varias formulas empiri-
cas que permiten estimar la radiacidn atmosférica diaria. La
més conocida es la de Brunt que se presenta bajo la forma si-

guiente para un dia completamente despejado:

Ra= 0 T (a+b +5) (21)

2 -1 _-4

0 es la constante de Stefan (4,89 - 107 5o 2.4tk )

T la temperatura media del aire en Kelvin

p la presidn media de vapor de agua en milibares

a y b representan dos coeficientes empiricos. Se adoptan ge-

neralmente los valores siguientes: a=0,44 y b=0,079.

La radiacidn terrestre diaria procedente del suelo se estima

mediante la férmula:

Rt= o T (22)

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

de radiacidn de longitudes de onda larga vale pues:

Rnj = - 0T°(0,56 - 0,079 ) : (23)
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Generalmente es un término negativo que representa una pérdida

de energia por el suelo.

Para tener en cuenta el efecto de la nubosidad se multiplica
esta expresidn por el término correctivo: 0,1+0,9 - n/N,

siendo n/N la fraccidon de insolacifn. Tendremos entonces:
Rnj = - 0 T*(0,56 - 0,079vF) (0,1+0,9n/N) (24)

Si se quiere calcular el balance {inicamente durante la fase
diurna del dia hay que cambiar el valor de ¢ tomando en cuenta
el valor de la duracidn real del dia, y utilizar los promedios

diurnos de la temperatura T y de la presidn p.
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CAPITULO III

LAS TRANSFERENCIAS HIDRICAS Y TERMICAS EN EL SUELO

PROPIEDADES FISICAS DEL SUELO

1.1

1.2

Lo que representa el suelo

El suelo representa la capa exterior de la superficie de la Tierra,
alterada en el transcurso del tiempo por procesos fisicos, quimi-
cos y bioldgicos. Estd constituido por elementos sdlidos, liqui-
dos y gaseosos. La fase sdlida comprende constituyentes minerales
de tamafios y formas variadas y una parte orgdnica formada de ele-
mentos vivos (raices, microfauna) y de residuos orgénicos en di-
versos estadios de degradacidon. La fase liquida es una solucidn
acuosa (agua y sales minerales) mis o menos ligada a la fase s80-
lida del suelo. La fase gaseosa es una mezcla de los gases que

constituyen el aire atmosférico (N3, 02, CO2, H20).

Textura y estructura

La textura se refiere al tamafio predominante de las particulas so-
lidas que constituyen el suelo. Tradicionalmente se dividen'estas
particulas en tres gamas de tamafio o fracciones texturales (ademas
de las gravas y piedras): arena, limo y arcilla. El diametro de
los elementos de arcilla es inferior a 2 um, comprendido entre 2

y 20 Um para el limo y superior a 20 Mm para la arena. La separa-
cién de las particulas por gama de tamafio y la determinacidn de

la composicidn granulométrica son las metas del andlisis granulo-
métrico. Se utilizan tamises para separar las particulas gruesas

y la sedimentacidén para las particulas mas finas.

La estructura caracteriza la manera con la cual estan ensamblados
los diversos constituyentes del suelo. Puede variar en el trans-

curso del tiempo por causas diversas. La forma y el arreglo de
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los elementos que constituyen el suelo tienen como consecuencia
esencial una porosidad mds o menos grande. La porosidad se define
como el cociente del volumen no ocupado por la materia sdlida por
el volumen total. Si V representa el volumen total de la muestra
considerada, Vg el volumen ocupado por la materia sSlida y

Vy=V-Vg, la porosidad se escribe:
P=Vy/V=1-Vg/V (1)

El contenido en agua del suelo

Sean Mg y Vs, M; y V1, 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=V8+V1+Vg). La cantidad de agua presente en la muestra

puede expresarse en humedad volimica o en humedad ponderal:

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

agua por el volumen de suelo in situ:
0v=V1/V . (2)

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

de agua por la masa de suelo seco:
Op = V1/Ms = M; /Mg (3)

0, v Op se expresan a menudo en forma de porcentaje. Entre Oy y
Op existe la relacidn ovlopssda, siendo dy la densidad aparente

del suelo, es decir el cociente Mg/V.

Para comparar el contenido en agua de una capa de suelo de profun-
didad Az con la precipitacidn 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

formaria sobre la superficie del suelo si se vertiera sobre ella



1.4

-39 -

toda el agua contenida en la capa de suelo considerada. Si Oy
representa la humedad volimica media expresada en forma de una
fraccidon de uno, y Az el espesor de la capa de suelo expresado

en milimetros, la altura de la ldmina de agua vale en milimetros:

h=0y.Az (4)

El estado del agua en el suelo

La nocidén de humedad no da informacidn sobre el estado del 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 (6p) mientras que
existe un abastecimiento hidrico normal en una arena con la misma
humedad. El agua, a cantidades iguales, estd retenida con mas o
menos fuerza, segiin el tipo de suelo. La retencidn del agua se
debe a dos tipos de fuerza propias a la matriz s6lida del suelo:
las fuerzas de capilaridad y de adsorcidn. Estas fuerzas atraen
y adhieren el agua al suelo hasta disminuir su presidn por debajo

de la. presidn atmosférica normal (véase Fig. 1).

Esto se evidencia por medio de la nocidn de potencial matricial,

notado ¥y, que mide la diferencia de presidn del agua del suelo
con respecto a la presidn atmosférica. Cuanto mas importantes
son las fuerzas de enlace, mids grande es la caida de la presidn.
Esta baja de presidn se expresa en bares o en forma de una carga
hidrdulica en centimetros de agua (1 atmdsfera vale 1013 miliba-
res o 1033 centimetros de agua) con el signo-. La succidn, no-
tada S, representa el potencial matricial cambiandole signo
S=-¥,. Por consiguienté es un término esencialmente positivo,
introducido para permitir un lenguaje en términos positivos. La

succidon aumenta cuando la humedad disminuye.
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agua adsorbida
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Fig. 1 - Retencidn del agua en un suelo no
saturado

humedad del suelo
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profundidad del suelo

Fig. 2 - Evolucidn de los perfiles de humedad en el
transcurso de una redistribucidn
(6i: humedad inicial del suelo)
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Debido a la gran extensidn de la variacidn del potencial matricial
del agua en el suelo, los agrdnomos prefieren utilizar una notacidn
logaritmica, el pF, definido como el logaritmo de la carga hidrau-

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 DINAMICOS DEL AGUA DEL SUELO

2.1 La ecuacidn de la circulacidn

El movimiento del agua entre dos puntos del suelo depende de la
diferencia del potencial total que existe entre esos dos puntos.
El potencial total, o potencial suelo-agua, notado ¥, representa

la suma del potencial matricial ¥, y del potencial gravitacional

i?g:

Ve ¥+ ¥, (6)

ﬁ'g estd definido por la altura z del punto considerado con res-
pecto a un plano de referencia, y tiene las mismas dimensiones que

una presidn:
\I'ga pgz 7

siendo g la aceleracidn de la gravedad y p la masa volimica del
agua. El potencial de gravitacidn demuestra el hecho de que el
agua del suelo sigue las leyes de la gravedad, circulando de

arriba hacia abajo cuando el gradiente de succidn vale cero.
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La ley que rige el movimiento del agua en el suelo es la ley de
Darcy. Se escribe en forma de una ecuacidn diferencial macroscd-
pica que relaciona el flujo de agua q con el gradiente de poten-
cial d ¥ /dx:

q.-K( \I’m)'d ‘I’/dx (8)

siendo K( ¥ ) la conductividad hidraulica que es funcidn del po-
tencial matricial. El signo - indica que el flujo circula contra
gradiente, es decir de un punto donde el potencial es mds alto ha-
cia un punto donde se encuentra bajo. Para una misma muestra de
suelo la conductividad K decrece cuando la succidén 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 configuracidn

detallada microscdpica de la circulacidn.

Infiltracidén y redistribucidn

La infiltracidn corresponde al proceso de penetracidn del agua en
el suelo a nivel de su superficie y verticalmente. Se llama régi-
men de infiltracidn el flujo de agua que atraviesa la superficie
y penetra en el suelo. La infiltrabilidad representa el régimen
de infiltracidén a la presidén atmosférica de un suelo cuya superfi-
cie esta cubierta de agua. Si el régimen de aporte de agua en 1la
superficie es inferior a la infiltrabilidad del suelo, el agua se
infiltra tan rdapido como se la suministra, de lo contrario ésta

se acumula en la superficie.

Cuando se acaba el proceso de infiltracidn, no se termina el mo-
vimiento del agua hacia abajo: el agua se redistribuye dentro del
suelo. El frente de humedad que aparece al inicio como un limite
nitido entre el suelo hiimedo y el suelo subyacente desaparece pro-
gresivamente, drendndose la zona superior y humedeciéndose la zona
inferior (véase Fig. 2). En la Figura 3 se presentan las curvas

que dan la evolucidn de la humedad de la capa superior de dos tipos
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de suelo en el transcurso de una redistribucidn. El examen de
esas curvas, llamadas curvas de redistribucidn induce la nocidn

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

la pendiente de la curva de redistribucidn disminhye bruscamente,
volviéndose mucho mads lento el drenaje interno. Esta definicidn

de la capacidad de campo es bastante precisa en el caso de suelos
de estructura arenosa, pero lo es mucho menos en el caso de suelos
de estructura fina (suelos arcillosos, por ejemplo) porque la re-
distribucidn puede prolongarse durante varios dias sin que aparezca
un cambio nitido de pendiente en la curva de redistribucidn. Sin
embargo, la nocidn de capacidad de campo ha sido admitida y utili-
zada universalmente para caracterizar la humedad maxima disponible

del suelo.

La extraccidén del agua del suelo

Puede realizarse ya sea por drenaje, por evaporacidn en la super-

ficie del suelo, o alin por absorcidn de las raices de las plantas.

Las plantas estan sometidas a una demanda de evaporacidn en la at-
mésfera. Estas absorben el agua que necesitan de la reserva hi-
drica del suelo por medio de sus raices. Pero el agua del suelo
estd disponible para las plantas solamente hasta un umbral de hu-

medad llamado 'punto de marchitez permanente'". Abajo de este um-

bral las fuerzas de succidn de las raices son insuficientes para
extraer el agua retenida por el suelo: 1la planta permanece en un
estado de marchitez y acaba pereciendo. Sin embargo, la planta
sufre de la falta de agua antes de que la humedad del suelo alcance
el punto de marchitez. Entre la capacidad de campo y el punto de
marchitez se postula la existencia de un punto critico o humedad
critica que delimita dos zonas, una donde el agua es facilmente
utilizable, es decir sin que haya cierre de los estomas, y otra
donde lo es de manera decreciente con un cierre progresivo de los

estomas hasta el punto de marchitez (véase Fig. 4).
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2.4 La reserva hidrica del suelo

Para evaluar la cantidad de agua utilizable efectivamente por las

plantas, los agrdonomos han definido la "reserva Gtil" 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 raices (Az). Se la calcula por medio de la f6rmula

siguiente:
RU= (0. -0y¢) - Az 9)

representando 0y, y @yf las humedades voliimicas respectivamente
a la capacidad de campo y al punto de marchitez; RU y Az ge ex-~

presan en milimetros, 0y, y 0yf como 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 ficilmente utilizable

(RFU) que representa la fraccidn de la RU utilizable por las plaﬁ-

tas sin dificultad (sin cierre de los estomas).

3. LAS TRANSFERENCIAS TERMICAS EN EL SUELO

3.1 Sus caracteristicas

La mayoria de las actividades bioldgicas que se desarrollan en el
suelo, tales como la germinacidn de las semillas, el crecimiento
de las raices o el desarrollo de los micro-organismos estan direc-
tamente relacionados con los fendmenos térmicos y para cada tipo

de actividad existen limites de temperatura bien definidos.
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La propagacidn del calor dentro del suelo se hace por conduccidn
térmica. Este proceso de transmisidn del calor se basa en el mo-
vimiento y agitacidn térmica de las moléculas. Es dificil estu-
diar la conduccidn térmica en el suelo porque la heterogeneidad
de los diferentes horizontes pedoldgicos es muy grande, tanto del
punto de vista de la humedad como de la compacticidad y también
porque la reserva hidrica varia en el transcurso del tiempo. Las
caracteristicas del suelo no son constantes ni en el espacio ni

en el tiempo.

En los modelos matemdticos de propagacidn del calor se suele sim-
plificar el problema considerando un suelo homogéneo, cuyas carac-
teristicas se mantienen constantes. Eso constituye una hipbétesis

que se justifica en primera aproximacidn.

Las leyes de la propagacidn del calor

La capacidad calorifica media del suelo (producto de su masa voli-
mica p por su calor especifico cp) puede definirse de la siguiente

manera:

pcp = z Xj * Cpj (10)
i
siendo xj la fraccidn volimica media y cpi el calor especifico me-
dio de cada una de las tres fases, sdlida, liquida y gaseosa, que

constituyen el suelo.

La propagacidn del calor por conduccidén dentro de un medio sdlido

sigue la ley de Fourier que se enuncia asi: el flujo de calor,

es decir la energia que atraviesa durante la unidad de tiempo y
en una direccidn dada,una superficie unidad normal a esta direccidn,
es proporcional al gradiente de temperatura en esta direccidn; el

factor de proporcionalidad se llama conductividad térmica:

$,=- \- 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 8dlido y homogéneo (ley de difusidn del calor) se
escribe:
2 2
T/ dt=a- 9T/ 0z (12)
el coeficiente a se llama difusividad térmica:

a=A/pc, (13)

La variacidn diaria de la temperatura en el suelo

La temperatura a nivel de la interfaz suelo-aire evoluciona de una
manera casi periddica en el transcurso del tiempo, siendo la jor-
nada el periodo de oscilacidn, notado T (véase Fig. 5). Si se
asimila el suelo a un medio semi-infinito cuya temperatura de su-

perficie T(0,t) evoluciona sinusoidalmente en funcidn del tiempo t:

T(0,t) =Tp+A-sen Wt (14)

(siendo Ty la temperatura media, A la amplitud de temperatura y
W= 2w /T la pulsacidn de la oscilacidn) la temperatura a la profun-
didad z y al tiempo t, T(z,t),es solucidn del sistema constituido
por la ecuacidn de difusidén (12) y la condicidén de superficie (14).

Se puede demostrar que la solucidn se escribe:

T(z,t) = Tp+A(z) - sen (Wt -z/D) (15)
con:

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

D= /2a/w
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La solucidn encontrada se caracteriza por una diferencia de fase
(-z/D) y un amortiguamiento que aumentan con la profundidad. La
Figura 5 presenta la evolucidn diaria real de la temperatura ob-
servada encima y dentro de un suelo. La diferencia de fase y el
amortiguamiento previstos por la teoria estadn claramente puestos

en evidencia.

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

matematicamente:
$o==\ - (dT/dz), (16)

Utilizando el modelo expuesto y en particular las ecuaciones 15 y

16 se obtiene la expresidn siguiente:
¢o=AVpc AW sen (wt+ 7/4) Qa7
Esta férmula, que da una estimacidn del flujo de calor en la super-

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

/4 entre las oscilaciones de la temperatura y las del flujo.






CAPITULO 1V

LA EVAPOTRANSPIRACION Y OTRAS TRANSFERENCIAS CONVECTIVAS

1. LEYES GENERALES DE LA CONVECCION

1.1 Definiciones

Una transferencia de calor o de masa se produce por conveccidn
cuando ésta tiene lugar dentro de un fluido en movimiento y la
causa de la transferencia es el desplazamiento del fluido. La

conveccidn puede ser libre o 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 conveccidn es forzada si la causa del movimiento estad en
el exterior del fluido. Es el caso del viento que representa
un desplazamiento horizontal de las masas de aire cuyo origen

es el gradiente de presidn.

En las condiciones naturales generalmente se encuentran juntos los
dos tipos de conveccidn, una debida al viento, la otra a los gra-
dientes térmicos verticales. En ese caso se dice que la conveccidn

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 fendmeno de transferencia lateral llamado difusidn tur-

bulenta, comparable al fendmeno de difusion molecular debido a la
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agitacidén térmica permanente de las moléculas de las cuales son
el equivalente las pequefias particulas de fluido en movimiento
desordenado. En las condiciones naturales la mayoria de las ve-

ces se estudia la difusidn del calor y del vapor de agua.

Las leyes de la difusién turbulenta

Las leyes de la difusidn turbulenta son andlogas a las de la di-
fusidén molecular. El1 flujo de una magnitud q, que puede ser el
calor o la masa de un constituyente (H20, CO3), es proporcional

al gradiente de concentracidn:
$q (2) = -Kq(2) - 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 homogénea, las caracteristi-
cas del aire encima de la superficie evolucionan en funcidn de la
distancia al borde segiin la direccidn del viento: se dice que el
régimen es advectivo. Pero a partir de una cierta distancia las
caracteristicas del aire, a una altura z, ya no evolucionan y se
establece un equilibrio. En este caso los flujos verticales (de
calor o 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 funcidn de la distancia al '"borde

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

Al integrar la ecuacidn 1 entre dos niveles z] y z) (2] <z2) de

la zona de flujo conservativo, se obtiene:

z2
dq f dz/Kq(z) = Cq(z1) - Cq(22) (2)
21
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Poniendo:
2
hg = 1/ dz/K(z)
21
la relacidn 2 se escribe:
‘q = hq | Cq(ZI) - Cq(ZZ)] (3)
Esta relacidn representa la segunda forma (llamada forma integral)
de la ley de la difusidn. hq es el coeficiente de intercambio.

rag=1l/hq se llama resistencia aerodindmica de la magnitud q.

Las transferencias naturales a nivel del suelo

A nivel del 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 volimica, cp el
calor especifico y T la temperatura del aire. Su flujo se

escribe:
¢s=Pcphg [ T(21) - T(22)] (4)

b. El vapor de agua

Este flujo es muy importante ya que representa la pérdida de
agua de la superficie por evaporacidon o la ganancia de agua

por condensacidn (fendmeno de rocio nocturno). Si Cy repre-
senta la concentracidn en vapor de agua del aire, el flujo se

escribira:

év=nhy [ Cy(z1) - Cy(22)] (5)
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2. LA EVAPOTRANSPIRACION: ASPECTOS TEORICOS

2.1 Definicidn

2.2

De una manera general la evaporacidn de una superficie natural re-
presenta la cantidad de agua que es disipada en 'la atmdsfera a
partir de esta superficie por el proceso de vaporizacién. Se ha-

bla de evapotranspiracidon (notada ET) cuando la superficié natural

considerada es una vegetacidn porque, en este caso, la cantidad de
agua perdida por la superficie es la suma de la evaporacidn fisica
del suelo y de la transpiracidn vegetal. Para una vegetacidn bien
desarrollada, la transpiracidn es generalmente muy superior a la

evaporacidn del suelo. La cantidad total de agua evapotranspirada

representa el consumo en agua de la vegetacidn.

La mayor parte del agua transpirada por la planta difunde por las
pequefias aberturas que constituyen los estomas situados sobre el
limbo foliar. Solamente una parte muy pequeila pasa a través de

la cuticula.

El vegetal tiene la posibilidad de regular la difusidén del agua a
través de los estomas controlando su abertura y hasta su cierre

completo. Fste mecanismo regulador entra en juego tan pronto como
el abastecimiento hidrico de la planta por las raices ya no puede

compensar la pérdida de agua de las partes aéreas.

Evapotranspiracidn y balance de energia

Consideremos una vegetacidn homogénea de altura zj. La resultante
al nivel 2zj de los flujos de radiacidn es la radiacidn neta Rn
(véase Capitulo II). En la superficie del suelo existe un flujo
térmico ¢, que se propaga por conduccidn, calentando o enfriando
la capa superior del suelo (véase Capitulo III). El flujo convec-
tivo de vapor de agua esta relacionado a nivel de las superficies

de intercambio (hojas, suelo) con un flujo de energia llamado flujo
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de calor latente. En efecto, el agua pasa del estado ligquido al
estado de vapor: es el fendmeno de vaporizacidén. Este cambio de
fase consume energia, alrededor de 2 400 joules por gramo de agua
evaporada, energia llamada calor latente de vaporizacidn del agua
y notada L. Si ¢y representa el flujo de vapor de agua, el flujo

de calor latente se escribira:
¢L'L'¢V (6)

Ademds del flujo de calor latente existe un segundo flujo de ener-

gia ae tipo convectivo, es el flujo de ca{or sensible ¢g4.

Segiin el principio de la conservacidn de la energia aplicado al
sistema constituido por la cobertura vegetal, la suma algebraica
de las energias que entran y salen del sistema, durante un inter-
valo de tiempo determinado, es igual a la variacidn de su energia
interna AE. La ecuacidén que traduce el balance energético se

escribe:
Rn+@o+0g+9y = AE ™

Los tres flujos energéticos Rn, ¢,, ¢g y @1, son expresados en
W-.m2., Tienen el signo + si representan una ganancia para el sis-

tema y el signo - si representan una pérdida.

En lo que se refiere a la variacidn de energia interna AE existen
dos términos: 1la acumulacidén o la pérdida de calor dQ/dt, rela-
cionada con la variacidn de la temperatura de la cobertura, y la
energia solar (PHAR) utilizada en las reacciones de la fotosinte-
sis. En primera aproximacidn estos dos términos pueden ser igno-
rados, siendo sus valores mucho menores que los de los demas

términos.
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2.3 Formulacidn tedrica de la evapotranspiracidn

Consideremos una vegetacidn homogénea de altura zj y un nivel de
referencia climatica de altura zr respecto al suelo (zy>zp). En
régimen de flujo conservativo (lo 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 del balance energético):
-¢g = pcph [ T(zp) - T(zy)] | (8)
-¢rL= L h[Cy(zp) - Cy(zy)] 9)

donde h representa el coeficiente de intercambio convectivo entre
los niveles zp y zr, considerado el mismo para los dos flujos (es

lo que se llama hipdtesis de similaridad).

Si se hace intervenir la constante psicrométrica Y, cuya expresidn
es la siguiente: 7Y =Pp‘ cp/L-€ (siendo P la presidn atmosférica
y € el cociente de la masa molar del agua por la del aire € = My/M,)
se obtiene, mediante la ecuacidn del Estado de los gases, la rela-
cidn siguiente entre la concentracidn en vapor de agua Cy y la tem-

peratura de rocio Ty:
L. Cy= (pcp/7) « P(Tr)
Por consiguiente el flujo de calor latente se escribira:
-¢1= (Pcp/7) - h - [P(Tr(zy)) - P(Te(zy))] (10)

Siendo Tr(zy) y Tr(zp) dos temperaturas muy cercanas, ¢ puede ex-

presarse también de la manera siguiente:

—#L= (0cp/7) - b+ ' - [ Tr(zh) - Tr(zp)] (11)
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donde P' representa la pendiente media (entre Tr(zr) y Tr(zp)) de
la curva que da la presidn mdxima de vapor de agua en funcidn de
la temperatura P(T).
Podemos escribir el flujo de calor sensible bajo la forma siguiente:
-¢g=pcph [ T(zp) - Tr(zp) + Tr(zh) - Tr(zg) + Tr(zr) - T(2r)]
ahora bien:
Tr(zp) - Tr(zg) = =7 - ¢1/Pcph P!
y seglin la expresidn 7 del balance energético:
0g+9L= - (Rn+4,)
Por lo tanto tendremos poniendo Y(z) = T(z) - Ty(2):

-9 (P'+7) =P' - (Rn+@g) +pcyh P' [Y(zr) - Y(zp)] (12)

Esta formulacidén aparece como la suma de dos términos, un té&rmino

de radiacidn y un término de conveccidn.
Si se considera el caso de una capa de agua libre, 2z corresponde
a la superficie del agua y Y(zp) vale cero. Por lo tanto, la eva-

poracidn de una capa de aire libre se escribira:

E= -¢p=[P'(Rn+0,) +pcph P' Y(2p)] /(P +7) (13)
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3. ASPECTOS PRACTICOS DE LA EVAPOTRANSPIRACION

3.1 Terminologia cldsica

3.2

La evapotranspiracidn real, notada ETR, representa la cantidad de

agua expresada en milimetros efectivamente disipada en la atmdsfera
a partir de una superficie vegetal dada durante un periodo de tiempo
dado.

La evapotranspiracidn mdxima, notada ETM, representa la evapotrans-

piracidn real de una cobertura vegetal cuya transpiracidn es maxima
(abertura maxima de sus estomas), es decir en el caso de un buen

abastecimiento hidrico de las plantas.

La evapotranspiracidn potencial, notada ETP, representa la evapo-

transpiracidn maxima de una cobertura vegetal que cubre completa-

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

Entre estos tres tipos de evapotranspiracidon existen las desigual-

dades siguientes:
ETP » ETM 2 ETR > 0 (14)

Durante mucho tiempo se ha considerado que el valor de la ETP era
el mismo para todos los tipos de vegetacidon; es lo que se 1llama
"hipStesis ETP", basado sobre la nocidn de un requerimiento hidrico,
a lo cual serian sometidas las coberturas vegetales de parte del
clima independientemente de su naturaleza. En la actualidad se

tiende a abandonar este concepto.

Los conceptos recientes

a. La evaporacidn potencial (EP)

Se define ahora para cada cobertura vegetal (o cualquier super-
ficie natural) una evaporacidén potencial, notada EP, que repre-

senta la evaporacidn de esta cobertura cuando las superficies
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de las hojas y del suelo estdn saturadas de vapor de agua, es
decir cubiertas con agua liquida. Esta eventualidad puede
ocurrir después de una lluvia, un riego por aspersidn o un
depdsito importante de rocio. Se utiliza el término de eva-
poracidn en lugar de evapotranspiracidn porque la transpira-
cidén de las plantas no interviene en este caso. El valor de
la evaporacidn potencial es independiente del estado fisiold-
gico de las plantas y en particular de la regulacidn de los
estomas. Influyen solamente la estructura y la arquitectura
de la cobertura vegetal. En todos los casos tenemos:

EP> ETM.

b. La evapotranspiracidén esténdar (ET,)

Consideremos la expresidn general de la evapotranspiracidn
(12). Se ha podido verificar experimentalmente que en numero-
sas situaciones Y(zy) y Y(zr) eran poco diferentes, particu-
larmente cuando el déficit hidrico del aire Y(z,) es bajo

(es decir en un clima no demasiado seco) y que la cobertura
vegetal tiene un buen abastecimiento hidrico. En estas condi-
ciones la evapotranspiracidn se acerca al término de equili-

brio siguiente:

ETo=P'/(P'+7) - (Rn+46,) (14)
Este término se llama evapotranspiracidn estandar y fue reco-
mendado por la CIID (Comisidn Internacional de las Irrigacio-
nes y del Drenaje) como término y medida de referencia para

la evapotranspiracidn real.

3.3 Medida de la evapotranspiracidn

a. Lisimetros o evapotranspirdmetros

El principio de estos aparatos se basa en el balance hidrico

del suelo. Sean:
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A6 la variacidn de la humedad de la capa de suelo considerada
P los aportes de agua por las precipitaciones

los aportes de agua por riego
ET las pérdidas de agua por evapotranspiracidn

D las pérdidas de agua por drenaje

Suponiendo que la escorrentia es nula, la ecuacidn que traduce

el balance hidrico se escribe:
A6 = P+R-ET-D - (15)

Los evapotranspirdmetros o lisimetros clasicos de drenaje

(véase Fig. 1) estan 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 mantiene el suelo a la humedad constante de la
capacidad de campo provocando y manteniendo un drenaje cons-
tante. A0 pues vale cero y la evapotranspiracidn es dada

por la relacidn:
ET=(P+R)-D (16)

ET, en este caso, representa una evapotranspiracidn maxima

(ETM). Este tipo de medida es posible solamente si se consi-
dera un periodo bastante largo de dos o tres dias a causa de
la inercia del dispositivo. La precisidn de la medida gene-

ralmente no es muy buena.

Para medir la evapotranspiracidén a una escala de tiempo mas
fina se utilizan dispositivos de mayor sensibilidad que miden
directamente la variacidn de la cantidad de agua del suelo por
peso de la cubeta. Estos se denominan evapotranspirdmetros
pesables. No es necesario pues mantener constante la humedad
del suelo. Varias técnicas son utilizadas para pesar la cu-
beta. De esta manera se puede medir la evapotranspiracidn

diaria.
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Fig. 1 - Evapotranspirdmetro de drenaje
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b. Los coeficientes de cultivo

Muchos estudios experimentales hechos a partir de los lisime-
tros pretenden determinar la evolucidn de la ETM de un cultivo
en funcion de su estadio de desarrollo y las diferencias de
ETM que existen entre cultivos. Para eso se utiliza la nocidn

de coeficiente de cultivo k, definido por la relacidén siguiente:
ETM (cultivo) = k « Eg (17)

siendo Eo una evapotranspiracidn considerada como referencia,
que puede ser la calculada por medio de una fdrmula, la evapo-
racidén del tanque o la ETM del césped. (Se utiliza a menudo
como referencia la ETM de un cé@sped bien desarrollado). Gene-
ralmente se dan varios coeficientes para un mismo cultivo,

cada uno caracterizando un estadio fenoldgico.

c. Los métodos micrometeorolégicos

Para determinar la evapotranspiracidn durante un periodo infe-
rior al dia, del orden de la hora o del cuarto de hora, se
utilizan métodos indirectos basados en medidas micrometeorold-

gicas.

3.4 Las formulas climaticas

Utilizando el concepto de ETP se han elaborado numerosas formulas
empiricas que permiten calcular el valor de la evapotranspiracidn
potencial a partir de ciertos parametros climatoldgicos, tales
como la temperatura, la radiacidn global o la humedad del aire.
Estas fdrmulas resultan del ajuste empirico a valores medidos de
la ETP, generalmente de un césped o un prado. Se les da el nombre
de evapotranspiracidn potencial climitica (ETP.). De todas las
formulas climdticas la mds conocida y las mds utilizada es la de

Penman (propuesta en 1956).
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La f6rmula de Penman se basa en la expresidn tedrica de la evapo-
transpiracidn presentada en el parrafo 2.3. Se escribe de la ma-

nera siguiente:
ETP= (P' - Rn+ 7 - Ea)/(P'+ 7) (18)

Calculando ETP en una base diaria, Rn y Ea expresados en mm-d

se escriben:
Rn=0,0041 - [0,80Rg - 0 T*(0,56 - 0,079 V) (0,1+0,9n/N)] (19)

Ea= 0,26 - (1+0,54V) (P(T) - p) (20)

Rg la radiacién global expresada en J - em 2. 4d”

la constante de Stefan (4,89 - 10-7J -cul-2 -d.1 -K-a)
la temperatura media del aire en Kelvin

la presidn media de vapor de agua en milibares

la duracidn de insolacidn

la duracidn astrondmica del dia

< Z2 83 v 43 9

la velocidad del viento expresada en m - s-l a una altura
de 2 m

P(T) 1la presidn maxima de vapor de agua a la temperatura T en mb

v la constante psicrométrica (0,66 mb - ocly

p' la pendiente de la curva P(T) expresada en mb - °C-1

Se puede calcular el valor de P' derivando la expresidn P(T) res-

pecto a T.
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CAPITULO V

LOS ELEMENTOS DEL CLIMA Y SUS MEDICIONES

CARACTERISTICAS DEL AIRE

1.1 La temperatura del aire

La temperatura es una magnitud que nos permite obtener una indica-
cidén de la energia térmica de un cuerpo, pero no constituye una
medida propiamente dicha de esta energia térmica: 1la propiedad

de aditividad no existe; no se pueden sumar dos temperaturas. La
determinacidn de la temperatura del aire se hace por contacto:

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

el aire y se pone en equilibrio térmico con &l. Los termdmetros
que miden la temperatura del aire deben colocarse en una caseta
meteoroldgica aireada y pintada de blanco, situada a dos metros
encima del suelo, el cual debe estar enzacatado con el propdsito

de minimizar el efecto de la radiacidm.

a. El termdmetro de maxima

El termdmetro de maxima mide la temperatura maxima del aire
alcanzada durante el dia. Es un termdmetro de vidrio que em-
plea el mercurio como elemento térmico (véase Fig. 1). El
c&nducto capilar presenta una constriccidn en su base, encima
del depdsito, que impide que regrese el mercurio al depdsito
una vez que ha salido, por efecto de las fuerzas de capilari-
dad. Después de haber alcanzado la temperatura maxima, la co-
lumna de mercurio, al bajar la temperatura, se rompe a nivel
de la constriccidn y la cumbre de la columna sigue marcando
la temperatura mds alta alcanzada. Luego que se ha leido la
temperatura se logra el retorno del mercurio al depdsito por
movimientos adecuados de arriba hacia abajo que rompen las

fuerzas de capilaridad.
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b. El termdmetro de minima

La temperatura minima alcanzada durante un dia se mide mediante
un termdmetro de minima. Es un termdmetro de vidrio que emplea
el alcohol como liquido térmico, ya que el punto de congelacidn
del alcohol es muy bajo. El principio de su funcionamiento es
el siguiente. Dentro del alcohol esta colocado un indice, cons-
tituido por una pequefia varilla de vidrio. Este indice no puede
salir de la columna de liquido debido a la tensidn superficial
del menisco (véase Fig. 2). Al colocar el termdmetro horizon-
talmente, el indice va a ser arrastrado por el menisco cuando

la temperatura baja. Cuando la temperatura vuelva a subir, el
indice se quedard en el punto mds bajo que alcanzd el menisco y
seguird marcando la temperatura minima. Una vez que se ha leido
la temperatura minima, se debe colocar de nuevo el indice sobre

el menisco volviendo al revés el termdmetro.

c. El1 termégrafo

Para el registro continuo de la temperatura del aire se utiliza
un aparato registrador llamado termdgrafo. El elemento medidor
es un anillo incompleto constituido por dos laminas metdlicas
de naturaleza diferente soldadas entre si. Este anillo tiende
a abrirse con el calor y cerrarse con el frio, por efecto de
una mayor dilatacidn térmica de un metal respecto al otro. Un
extremo del anillo estd fijado al soporte del aparato, el otro
estd 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 estd colocada sobre un cilindro que da una vuelta
completa cada dia o cada semana segiin el caso, gracias a un
equipo de relojeria 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 caracterizacidn del

aire hiimedo han sido dadas en el Capitulo I.
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Fig. 1 - TermSmetro de maxima
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Fig. 2 - Termdmetro de minima
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a. El psicrdmetro

El psicrdometro es el aparato mds usado para determinar la hu-
medad del aire. Estad constituido por dos termdmetros de vi-
drio colocados uno a la par del otro (véase Fig. 3). Uno de
los termdmetros tiene su depdsito cubierto con una tela de al-
goddn que debe estar hilmeda al momento de la medicidn: se
llama termdémetro mojado (o de bulbo himedo). El otro- termd-
metro, llamado termdémetro seco, indica la temperatura del aire.
Por efecto de la absorcidn de calor que necesita la evaporacidm,
la temperatura del termdmetro mojado T, estd siempre mds baja
que la del termdmetro seco T. Conociendo estas dos temperatu-
ras se puede determinar el estado higrométrico del aire me-

diante la formula siguiente (llamada fdérmula psicrométrica):

p=P(Tp) - 7 - (T-Tp) (1)
P la presidn del vapor de agua del aire
v la constante psicrométrica que vale 0,66 mb . oc7!

P(Thp) la presidén maxima del vapor de agua a la temperatura

del termdémetro hiimedo
Hay psicrometros con ventilacidn forzada, provocada por un ven-
tilador de cuerda (tipo Assmann), y otros, llamados de honda,

que hay que hacer girar con la mano para su ventilacidn.

b. Teoria del psicrémetro

Consideremos un pequefio volumen de aire V, de masa m, a la tem-
peratura T. En contacto con la tela himeda del termdometro mo-
jado se satura de vapor de agua. La masa de vapor de agua con-
tenido en el pequefio volumen de aire aumenta de Amy. La
evaporacidn correspondiente necesita una cantidad de calor que
vale Q=L- Amy, siendo L el calor latente de vaporizacidn.
Este calor proviene del enfriamiento del pequefio volumen de
aire en contacto con el termdmetro mojado mis frio (Th). La

ecuacidon que traduce la transferencia de calor se escribe:
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L. Amy=m cp (T-Tp) (2)
siendo cp el calor especifico del aire.

Seglin la ecuacidn de Estado de los gases podemos escribir, ig-

norando la masa de vapor delante de la del aire seco:
m~ Mg Py V/R-T 3)
Amy=My - (P(Ty) -p) *V/R:T (4)

siendo My la masa molar del aire seco, My la del agua y Pp la

presidn atmosférica. La relacidn 2 se escribe pues:
L.My (P (Th) -p) =Ma Ppcp (T-Ty)

o poniendo € =My/My:
p=P(Th) = 7 - (T-Tp)

lo que constituye la ecuacidn del psicrdmetro con

Y =Pp-cp/l-€ .

El hig;égrafo

La humedad del aire se registra mediante un aparato que se
llama higrégrafo. Es un instrumento con equipo de relojeria
que funciona de una manera muy parecida al termdgrafo. La
{inica diferencia es que el elemento medidor estd constituido
por una sustancia higroscdpica que generalmente es un haz de
cabello. En efecto, los cabellos tienen la propiedad de alar-

garse cuando aumenta la humedad relativa del aire.
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termdmetro |- depSsito de agua
seco =
termémetro
mojado =
L tela himeda

Fig. 3 - Psicrdmetro
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Fig. 4 - Anemdmetro de molinete

.



- 71 -

1.3 Direccidn y velocidad del viento

La direccidon del viento se indica por el punto de donde procede:
si el viento viene del sur, por ejemplo, se dice que es del 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 direccidn del viento es la

veleta.

La velocidad del viento se mide por medio de aparatos llamados
anemometros. Existen varios tipos de anemdmetros, pero los mas
usados son los de molinete. Estdn constituidos de dos partes:

un captador (el molinete) y un cuerpo de transmisidn (véase 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 transmisidn, mediante

un sistema apropiado, ya sea el&ctrico o mecdnico, transforma la

giracidn del eje provocada por el viento en una magnitud medible.

2. INSOLACION Y RADTACION SOLAR

2.1 La duracidén de insolacidn

La duracidon de insolacidn o 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 duracidén de insola-
cidén se llama helidgrafo. El helidgrafo mas usado y recomendado
por la Organizacidén Mundial de Meteorologia (OMM) es el de

Campbell-Stokes, el cual estd basado en el efecto térmico de la

radiacidén solar directa: una esfera de vidrio concentra los ra-
yos del sol sobre una banda de cartdn y provoca una quemadura o
solamente una decoloracidn, segin la intensidad de la radiacidn

(véase Fig. 5). La banda de cartdn se coloca sobre un casquete
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metf@lico en las guias que existen con este fin. La buena orienta-
cidn e inclinacidén del aparato hacen que la quemadura progrese
conforme el sol avanza en su trayectoria. Dicha quemadura forma

una 1fnea paralela a la 1fnea mediana de la grdfica.

Generalmente el helidgrafo no da ninguna indicacién cuando la al-
tura del sol es inferior a 2°. Este limite de 2° debe ser, pues,
la altura maxima de los obsticulos fijos vistos desde el ﬁeli&-

grafo en todas las direcciones posibles de aparicidn y puesta del

sol.

La radiacidén solar

Los aparatos que miden la radiacién global se llaman pirandmetros.

El principio de su funcionamiento se basa en la transformacidn de
la energia de radiacidn en calor por absorcidn no selectiva sobre
una superficie negra. Estos aparatos necesitan una calibracidn

antes de ser utilizados.

a. Piranometros termo-eléctricos

La superficie negra absorbente estd colocada horizontalmente
y recibe la radiacidén solar bajo un angulo sdlido de 2% (un
hemisferio). El elemento medidor es una pila termo-eléctrica
cuya sefial es funcidn de la diferencia de temperaturas entre
el aire ambiente y la superficie que recibe la radiacidén me-
dida. Hay una relacidn de proporcionalidad entre la fuerza
electromotriz (f.e.m.) producida por la pila y el flujo de
energia recibida. Existen varios tipos de termopilas. Una
de las mas usadas es la de Moll, formada por una serie de pa-
res termo-eléctricos de manganina y constant@n, cuyas soldadu-
ras calientes estdn fijadas en la superficie plana del capta-
dor y las soldaduras frias en una masa de cobre protegida de
la radiacidn por una pantalla blanca. La superficie sensible
estd cubierta con dos pequefios hemisferios de cristal que no

absorben la radiacidn solar. Bajo el aparato existe un
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Fig. 6 - Pirandmetro tipo Cunn-Bellani
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recipiente que contiene un producto de desecacidn del aire
para evitar la corrosidén de las soldaduras. Este aparato y
el sistema que registra la f.e.m. producida necesitan una vi-

gilancia permanente.

Pirandmetro de destilacidon (tipo Bellani)

El aparato estd constituido por dos esferas concéntrieas pro-
longadas hacia abajo por un tubo de vidrio graduado (véase
Fig. 6). La esfera interna estd cubierta con una capa absor-
bente que se comporta como un cuerpo negro para la radiacidn
solar; contiene un liquido volatil (alcohol o agua destilada)
y se comunica con el tubo de vidrio. La esfera externa, hecha
de vidrio transparente, deja pasar toda la radiacidn solar.
Entre las dos esferas existe el vacio para evitar los inter-

cambios de calor por conduccidn y conveccidn.

El principio del aparato es el siguiente. El calor absorbido
por la esfera interna se transmite al liquido, provocando la
vaporizacidn de una cierta cantidad de liquido. E1l vapor pro-
ducido deja la esfera y se condensa en el tubo graduado que
estd en equilibrio térmico con el aire ambiente y, por consi-
guiente, a una temperatura mds baja que la de la esfera.
Existe una relacidn de proporcionalidad entre la cantidad de
liquido condensado y la energia solar recibida por la esfera.
Cuando el tubo estd lleno, se debe invertir para que éste se

vacie y el liquido vuelva a llenar la esfera.

El pirandmetro Bellani puede ser instalado de dos maneras dis-
tintas, como lo indica la Figura 6, ya sea sobre un soporte
a 150 cm aproximadamente encima del suelo o dentro del suelo
con solamente la cumbre de la esfera que sobresale. Evidente-

mente la calibracidon no es la misma en ambos casos.
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PRECIPITACION Y EVAPORACION

3.1 La precipitacidn

La precipitacidén del vapor de agua contenido en la atmdsfera puede
efectuarse ya sea en forma liquida, como la lluvia, o en forma so-
lida, como la nieve o la granizada. Ademds existen precipitacio-

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

La formacidn de la lluvia sigue un proceso compuesto de dos fases:
la condensacidn del vapor de agua y la precipitacidn propiamente
dicha. La condensacidn es provocada por niicleos de condensacidn
que estan constituidos generalmente por particulas del suelo o de
sal que se hallan en la atmdsfera. La condensacidn da origen a
las nubes que representan conjuntos de pequeifias gotitas de agua o
particulas de hielo. Para que el agua de las nubes precipite es
necesario que las gotitas alcancen un cierto tamaifio. Se da el

nombre de coalescencia al fendmeno de fusidn de estas gotitas, el

cual es provocado por causas fisicas, tales como la atraccidn
electrostatica entre las gotitas de agua o la microturbulencia

dentro de la nube.

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

pluvidmetros. Est@n constituidos por una superficie colectora

circular colocada horizontalmente y un recipiente donde se alma-
cena el agua. El pluvidmetro "Association'" tiene un didmetro de
226 mm y una superficie de recepcidn de 400 cmz; el del Weather
Bureau, un didmetro 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 milimetros corresponde en volumen a un
nimero igual de litros por metro cuadrado). Hay que tener cuidado
de utilizar la probeta que corresponde al pluvidmetro porque la
graduacidén de la probeta es funcidn del diametro de la superficie

colectora.
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El pluvidgrafo es un pluvidmetro de lectura grdfica. El princi-

pio de la medicidén puede variar segin el tipo del aparato: plu-

vidgrafo de flotador con sifdn o pluvidgrafo con recipiente mdvil.

La evaporacidn

El tanque de evaporacidn

Para medir la evaporacidn de una superficie libre de agua se
utilizan los tanques de evaporacidn. Estos son cubetas llenas
de agua, en los cuales se mide la variacidn del nivel del agua
provocada por la evaporacidn. El tanque recomendado por la

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

cilindrica (véase Fig. 7). Su diametro vale 1,22 m y su pro-
fundidad 0,254 m (10 pulgadas). El nivel del agua debe ser
mantenido aproximadamente a 5 cm del borde. El tanque estd
colocado sobre una base de madera y dentro de éste, en el agua,
se halla un cilindro (cilindro estabilizador) que sostiene un
tornillo micrométrico que sirve para la medicidn. En la extre-
midad del tornillo hay un gancho cuya punta debe tocar exacta-
mente la superficie del agua a cada medicidn. La diferencia
entre dos lecturas consecutivas del micrdmetro da el nimero de
milimetros de agua evaporada. El cilindro estabilizador per-
mite que se realice facilmente la medicidn a pesar del viento

que puede mover la superficie del agua.

El evaporimetro Piche

El evaporimetro Piche consiste en un tubo recto de vidrio gra-
duado en mililitros que contiene agua destilada (véase Fig. 8).
En el extremo abierto se coloca bien centrado un pequefio disco
de papel absorbente que se sujeta por medio de una pinza. El

tubo se cuelga dentro de la caseta meteoroldgica gracias a un

pequefio agujero situado en el extremo cerrado. El agua se eva-
pora a nivel del papel absorbente humedecido. A cada observa-
cidn se anota el nivel del agua en el tubo, lo que permite co-

nocer la cantidad de agua evaporada entre dos observaciones.
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CAPITULO VI

METODOS DE ANALISIS EN AGROCLIMATOLOGIA

1. PROCESAMIENTO DE LA INFORMACION CLIMATICA

1.1 Los datos climaticos

La informacidén basica

Los datos que sirven de base en los estudios agroclimdticos
son los valores observados o registrados diariamente en las

estaciones de la red meteoroldgica, es decir:

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

agua diaria

- las temperaturas bajo abrigo: 1la temperatura mixima diaria
Tx, la temperatura minima diaria T,, las temperaturas del
termémetro seco y del termdmetro mojado que constituyen el
psicrdmetro de las cuales se deduce el valor de la presidn
real del vapor de agua del aire p. Por lo menos se hacen

tres observaciones diarias de estas dos {ltimas temperaturas

- la humedad relativa del aire H y la temperatura del aire T

registradas bajo abrigo sobre griaficas semanales
- la direccidn y la velocidad V del viento

- la duracidn diaria de insolacidén n y la radiacidn global

diaria Rg

- la evaporacion diaria E del tanque de agua libre o la del

evaporimetro Piche

Los valores diarios observados o registrados a nivel de la

red meteoroldgica 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-
racidn, la duracidn de insolacidn o la radiacién solar) o en
forma de promedios para los demas (temperatura, humedad del

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

es miltiplo del dia; se utiliza generalmente la década, el

mes o el ano.

Caracterizacidn de la reparticidn interanual

Se puede reducir la informacidn climatica almacenada en el
transcurso de los afos utilizando parametros que caracterizan

su distribucidén interanual.

Existen parametros que indican la tendencia central:

- La media aritmética

Representa el cociente de la suma de los valores por su ni-

mero (se denomina también promedio):
x= xi/N 1)
i

- La normal

Es una media aritmética "estabilizada' que se refiere a un
gran nimero de datos y que, por lo tanto, es representativa
del elemento considerado; generalmente es un promedio que

se refiere a un gran nimero de afios, por lo menos 30.

- La mediana

Cuando se ordenan los términos de una serie segiin sus valo-
res crecientes, la mediana corresponde al valor central, de
tal modo que exista un niimero igual de valores de ambos la-
dos de la serie. Si existe un nimero impar de datos 2N+1,
la mediana es el dato N+ 1, en el caso contrario (2N) es el

promedio de los datos Ny N+1.
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Otros parametros caracterizan la dispersidn de la distribucidn:

- La amplitud de variacidn

Diferencia entre el valor mids grande y mis pequeiio de la se-

rie: xx - Xp.

La desviacidn estandar

Es la raiz cuadrada de la varianza definida como el promedio

de los cuadrados de las desviaciones con respecto a la media:
o= I (xi-%X)2/N (2)
Vi
El coeficiente de variacidn

Es el cociente de la desviacidn estandar por la media, expre-

sado en porcentaje:
V= 0/x (3)

V caracteriza la dispersidn de los datos con respecto a la
media, y por lo tanto, la representatividad o significado

de la misma.

1.2 El analisis frecuencial de los datos climaticos

Un promedio tiene un significado real solamente si no existe una

dispersidn de los datos demasiado grande alrededor de &l; es decir,

si el coeficiente de variacidén es bajo. Si la dispersidn es impor-

tante, sdlo el andlisis frecuencial puede dar una idea de las ca-

racteristicas de la serie.

Representacion grafica de las series climatoldgicas

Se representan generalmente en forma de histogramas. Se divide
la amplitud de variacidn del elemento considerado en intervalos

iguales denominados clases. Luego se determina el efectivo de
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cada clase, es decir el nimero de datos cuyos valores estén
comprendidos entre los dos limites de la clase. Si N repre-
senta el efectivo total de la muestra y nj el efectivo de la
clase i, la frecuencia de la clase i vale fj=nj/N con

N= Znj." En una grsfica”cuya abscisa representa una escala
adapta&a a los datos consideraﬂob‘y cuya ordenada una escala
de frecuencia graduada de 0 a 1, se trazan rectdngulos 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 midxima se denomina
clase modal. A la linea que junta los centros de las bases

superiores de cada rectdngulo se le llama poligono de frecuen-

cia., Cuando el intervalo de clase se vuelve muy pequefio, el
poligono de frecuencia tiende tedricamente hacia una curva

1imite denominada curva empirica de frecuencia.

Las curvas de frecuencia pueden presentar formas diversas, va
sea con un solo mdximo (unimodal), con dos mdximos (bimodal)
o en forma de J invertida o de U (véase Fig. 2). Una curva
unimodal puede ser simétrica o disimétrica respecto al eje
vertical que pasa por el maximo de la curva y simboliza la
moda My, es decir el valor de la variable que presenta la ma-
xima frecuencia. Se mide la disimetria por medio del coefi-
ciente S= (x-My)/ 0, llamado coeficiente de disimetria de
Pearson.

Calculo de las frecuencias

El anélisis'frecpencial aplicado a los datos climaticos per-

mite resolver generalmente dos tipos de problemas:

+

- fijandose un valor como umbral se busca la frecuencia con la
cual este umbral es superado o no-superado. Por ejemplo, se
‘puede buscar, para un mes dado en un lugar determinado, con
qué frecuencia la lluvia supera la ETP, interpretandose esta
frecuencia como el nimero probable de afios en que puede ocu-

rrir el fendmeno cada diez afios.
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Fig. 2 - Formas de las curvas de frecuencia



- 84 -

- el problema inverso consiste en fijarse una frecuemcia de
superacidn o no-superacidn y buscar el valor de la magnitud
correspondiente. Por ejemplo, cudl es la cantidad de 1lu-
via que se puede esperar con la probabilidad 0,75 (es decir

3 afios cada 4).

Para contestar a estas preguntas existen dos maneras de proce-
sar los datos histdricos, la manera matemitica y la manera

empirica.

- La manera matemdtica consiste en ajustar leyes tedricas de

probabilidad a la muestra considerada y luego utilizar las
expresiones matematicas obtenidas para calcular las probabi-
lidades o los umbrales buscados. La escogencia de la ley
tebrica es dictada por el examen de la curva empirica de
frecuencia. Dentro de las leyes mas usadas en climatologia
hay que citar la ley normal (o de Laplace-Gauss) que se
aplica a las distribuciones unimodales sim@tricas, la ley I’
(Gamma) incompleta que es representativa de las distribucio-
nes unimodales con disimetria positiva o en J. Esta Gltima

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

La manera empirica consiste en calcular directamente a par-
tir de la muestra los umbrales o las frecuencias. Suponga-
mos una muestra de N valores mensuales de lluvia, correspon-
diendo cada valor a un afio particular. Para calcular la
frecuencia de superacidn de la ETP por la lluvia se va a
contabilizar el nimero n de valores encima del valor mensual
de la ETP, y la frecuencia buscada se escribira: f=n/N.
También se puede calcular empiricamente el valor de la va-
riable que corresponde a una probabilidad dada de superacidn
0 no-superacidn 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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mis grande. Los cuantiles mis usados son los cuartiles (1/4
de las observaciones por ambas partes), los quintiles (1/5)

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

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 niimero de datos en cada una. El valor que delimita la
primera parte y el que delimita la {ltima representan respec-

tivamente el cuantil inferior y superior.

Por ejemplo, el umbral de probabilidad 0,75 de superacidn
(3 afios cada 4) corresponde al cuartil inferior y el umbral
de probabilidad 0,75 de no-superacidén corresponde al cuartil

superior.

2. METODOS DE ANALISIS DE LAS CONDICIONES HIDRICAS

2.1 E1 balance hidrico climatico

El balance hidrico climdtico (o potencial) representa la diferen-
cia P-ETP, siendo P la precipitacidén y ETP la evapotranspiracidn
potencial. Generalmente se estudia este balance a nivel del mes
con valores medios de la lluvia P y de la evapotranspiracidn ETP.
Un mes cuyo balance P-ETP es negativo es considerado como seco,

y himedo cuando es positivo. En la Figura 3 presentamos como ejem-
plo resultados obtenidos para la estacidn de Cenicafé (Chinchind)
en Colombia (alt. 1310m, lat. 4°59'N, long. 75°35'W). El valor
medio de la lluvia de cada mes se calculd a partir de una muestra
de 20 afios de registro (que incluye los afios 1961 a 1980). La

ETP media mensual se calculd mediante la formula de Priestley-
Taylor a partir de los valores medios de temperatura y de brillo
solar de 5 afios (1976-1980). Siendo la variabilidad interanual

de la ETP mucho menor a la de la lluvia, el nimero de afios 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 climitico correspondiente, es necesario
utilizar la expresidon frecuencial. Ademd#s se mejora mucho el.and-
lisis 8i en lugar del mes como periodo elemental se utiliza la dé-
cada (periodo de 10 dias). En efecto, la década representa una
duracidn mejor adaptada a la practica agricola que el mes, en par-
ticular para determinar las fechas de intervencidn (siembra o plan-

tacidn, cosecha).

El principio del andlisis frecuencial aplicado al balance hidrico
climdtico por década consiste en dividir el afio en 36 periodos ele-
mentales de 10 dias cada uno (para abarcar todo el afio) y después
calcular, para cada década, la frecuencia de superacidon de la ETP
por la precipitacidén. Esta frecuencia se calcula de manera empi-
rica a partir de la muestra de los datos diarios registrados y se
interpreta como el niimero probable de afos en que puede ocurrir el
fendmeno 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 0 a 1. En la
Figura 3 presentamos el ejemplo de la estacidn de Cenicafé (calcu-

los realizados con la misma muestra de 20 afos).

El balance hidrico real: un modelo de simulacidn

El balance climdtico o potencial constituye bdsicamente una manera
muy simple de representar el balance hidrico real, ya que &ste no
toma en cuenta el papel de reserva que desempefia el suelo al alma-
cenar y restituir el agua de lluvia. La ecuacidn que traduce el

balance hidrico real del suelo se escribe de la manera siguiente:
ARH=P+R-ETtD*E (4)

ARH representa la variacidon de la humedad del suelo, P los apor-
tes de agua por la precipitacidn, R los aportes por riego; ET re-
presenta la pérdida de agua por evapotranspiracidén, D el drenaje

o la ascensidn capilar del agua y E la escorrentia.
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Vamos a presentar un modelo que intenta caracterizar mejor las
condiciones de abastecimiento hidrico de las plantas a trawés de
una simulacidn de la evolucidn de la reserva hidrica del suelo.
Los datos climiticos que sirven de entrada al modelo son, por una
parte, las precipitaciones diarias que aparecen en forma de una
matriz PJ(m, 365), representando m el nimero de afios de registro,
por otra parte, los valores promedios interanuales de la evapo-
transpiracidn potencial colocados en la forma de un vector de va-
lores diarios EPJ (365). Este modelo considera tinicamente el
caso de un suelo horizontal y de un cultivo perenne que lo 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 nimero positivo, expresado en milimetros,
" que varia entre 0 y la reserva itil RU. Tedricamente la re-
serva Gtil evoluciona en funcion de la profundidad de las rai-
ces, es decir, en funcion 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 til RU se queda constante.

b. La lluvia eficaz

Admitiremos que una lluvia demasiado débil (P<P,) se evapora
inmediatamente sin que logre contribuir a la reconstitucidn
de la reserva hidrica. Si P; designa la 1lluvia registrada del

dia j y PE; la 1luvia eficaz, escribiremos pues:

(5)
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Siendo el suelo horizontal, podemos considerar la escorrentia
como nula. De este modo, si la intensidad de la lluvia es
superior a la capacidad de infiltracidn del suelo, el agua
que no se infiltra inmediatamente se quedard en el mismo lu-
gar en estado libre hasta el momento que se evapore o se in-
filtre. Tampoco consideraremos transferencias laterales de

agua dentro del suelo.

Si la cantidad de lluvia caida el dia j es superior a la ca-
pacidad de retencidn de la capa de suelo considerada, habrd
drenaje, es decir, una pérdida de agua por percolacidn subte-
rrinea. La capacidad de retencidn del suelo el dia j, desig-
nada por CRj, corresponde a la diferencia entre la reserva
Gtil RU y la reserva hidrica del dia anterior RHj - 1: CR; =
RU-RHj._l. La cantidad de agua perdida por drenaje se es-

|Pj -CR; , si P;> CRj
DR; = (6)
0 ,» si Pj<CRj

cribe pues:

La evapotranspiracidn real

La evapotranspiracidn mdxima ETM evoluciona, con respecto a
la ETP, en funcidn del estado de recubrimiento del suelo por
el follaje. En el caso de un cultivo cuyo follaje cubre to-
talmente el suelo, se puede admitir que la ETM iguala a la
ETP.

En cuanto a la evapotranspiracidén real, ETR, ella evoluciona,
con respecto a la ETM, en funcidn del estado de la reserva
hidrica del suelo. Los conceptos clasicos sobre la utiliza-
cidn del agua del suelo por las plantas consideran una reserva

facilmente utilizable, RFU, que representa la fraccidn de la
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reserva {itil utilizable por las plantas sin dificultad, es
decir, sin que eso provoque un cierre de los estomas, y que
por lo tanto, no exista una reduccidén de la evapotranspira-
cidén 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 conmstituye el umbral de regu-
lacidn para las plantas, varia segin el tipo de suelo y el
desarrollo de las raices. Pondremos: RFU=c . RU, siendo c 4
un coeficiente de ajuste (0{c<1l). De este modo se encuen-
tra definida también una reserva dificilmente utilizable RDU
que es el complementario de la RFU respecto a la RU:

RU = RFU + RDU.

Supondremos en este modelo que el cociente ETR/ETM aumenta li-

nealmente de 0 a 1 en funcidn de la reserva hidrica del suelo

. RH, cuando ella pasa del valor 0 al valor RDU, y se mantiene

en este valor cuando la reserva fluctila entre RDU y RU. Si
RHj - ) representa el estado de la reserva hidrica al final del

dia j-1, al inicio del dia j se puede escribir:
1 , 8i RHj - 1>RDU
ETRJ'/ETHJ' = (7)

RHj - 1/RDU , si RHj - 1<RDU

La ecuacidn del balance hidrico

La ecuacidn que traduce el balance hidrico se escribe sobre una

base diaria:

RH; = RHj - 1 + PEj - ETRj - Dj (8)
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Esta ecuacidn sirve como relacidn recurrente para calcular las
reservas hidricas diarias sucesivas. El proceso recurrente

se inicia el primero de enero del primer afio de registro de

la pluviosidad PJ(1,1) y los afios siguientes pueden encadenarse
regularmente: el 31 de diciembre del afio n con el primero de
enero del afio n+1. A menos que se conozca la reserva hidrica
al inicio del proceso recurrente, RHy, se pueden utilizar las
consideraciones siguientes para iniciar el proceso: si el dia
1 se encuentra en plena estacidén seca, se escoge RHy=0, y si
se encuentra en plena estacidn lluviosa, RHo=RU; de lo contra-

rio, se toma un valor medio RHg = RU/2.

Aplicacidn y utilizacidn_practica del modelo

El modelo propuesto debe servir en primer lugar al andlisis
agroclimitico, basado en la explotacidn estadistica de las se-
ries histdricas de datos climaticos. Este modelo programado
permite determinar, a partir de los datos diarios de lluvia,
en una base diaria, la reserva hidrica del suelo (RH), el dre-
naje (DR) y el déficit hidrico DH= ETM - ETR, apareciendo cada
uno de estos pardmetros 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 satisfaccién hidrica:
I = (1- DHC/NHC) - 100 9)

donde NHC representa las necesidades del cultivo acumuladas
sobre un periodo particular del afo o una fase particular del

ciclo vegetativo:

NHC= Z ETMJ'
k|
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y DHC, el déficit hidrico acumulado sobre el mismo periodo:

DHC= Z DH;
3

De manera general, I expresa en forma de porcentaje el grado
de satisfaccidn de los requerimientos hidricos del cultivo

considerado.
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