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RESUMEN

Los efectos de escala espacial son un tema de relevancia en Hidrologia dada la
necesidad de vincular las disparidades de escala entre los procesos, las
observaciones y las modelaciones. La existencia de procesos dominantes a
diferentes escalas, el funcionamiento no lineal de los sistemas hidroldgicos y la
fuerte variabilidad espacio-temporal son los principales factores que controlan los
problemas de escala y condicionan los métodos de escalado. La generacién de
conocimiento relacionado con este tema es importante para mejorar la comprension
y representacion de los procesos hidroldgicos.

En la primera parte de ésta tesis se estudia el problema de la agregacion espacial de
parametros hidroldgicos, la importancia de la organizacién espacial para la
formulacion de una separacién de escalas espaciales utilizando el concepto de area
elemental representativa (REA) y su relacion con la definicion de un tamafo de
celda 6ptimo para la modelacion hidrolédgica distribuida. Para dicho anélisis se ha
utilizado la conceptualizacion del proceso de infiltracion del modelo hidrolégico
distribuido TETIS y se han desarrollado experimentos sintéticos utilizando campos
de pardmetros correlacionados espacialmente. Los resultados de los experimentos
numéricos mostraron que al escalar los pardmetros efectivos de la microescala a la
mesoescala, sus valores dependen en las variables de entrada, variables de estado y
la heterogeneidad de los parametros en la microescala. Las simulaciones han
demostrado que la varianza de los parametros efectivos estimados en la mesoescala
disminuye cuando aumenta el ratio entre el tamafio de celda en la mesoescala y la
longitud de correlacion. Esta propiedad es fundamental para identificar un tamafio
de celda con las caracteristicas de REA y que minimice la propagacién de la
incertidumbre de los parametros.

En la segunda parte, se trata el problema de escalado a través de la utilizacion de
parametros efectivos no estacionarios para transferir informacion relevante de la
microescala a la mesoescala, para ello se desarrollaron ecuaciones de escalado
basadas en funciones de distribucion de probabilidad derivadas, y se formularon
ecuaciones de escalado empiricas. El funcionamiento de las ecuaciones de escalado
se testeo a través de simulaciones de Monte Carlo y con la aplicacion en la cuenca
experimental de Goodwin Creek, la cual ha sido continuamente monitoreada por



mas de treinta afios y dispone de una densa red de estaciones hidrométricas que
permiten realizar un buen nimero de validaciones espaciales y espacio-temporales.

Los resultados de la aplicacién de las ecuaciones de escalado en la cuenca de
Goodwin Creek utilizando diferentes escalas de agregacion en los pardmetros
permitieron constatar la importancia de representar la variabilidad a nivel de
microescala en la simulacion hidrologica. Especialmente, se notaron mayores
diferencias a favor del uso de las ecuaciones de escalado en los indices de
eficiencia en validacion espacio-temporal en las subcuencas mas pequefias. Los
eventos que destacaron un mejor desempefio en la utilizacion de las ecuaciones de
escalado en validacion son los que tienen menores valores de precipitacién total, lo
cual implica que el efecto de escala espacial esta relacionado con la cantidad de
precipitacion y dicho efecto es mas importante para eventos con lluvias de pequefia
magnitud. Estos resultados permiten afirmar que los parametros efectivos no
estacionarios son Utiles para parametrizar la heterogeneidad de los parametros
hidrolégicos a nivel de microescala, ya que contribuyen a mejorar la representacion
espacial de la respuesta hidroldgica.



RESUM

Els efectes d’escala espacial son un tema de rellevancia en hidrologia ja que hi
ha la necessitat de vincular les disparitats d’escala entre els processos, les
observacions i els modelats. L’existéncia de processos dominants a diferents
escales, el funcionament no lineal dels sistemes hidrologics i la forta variabilitat
espaciotemporal son els factors principals que controlen els problemes d’escala i
que condicionen els métodes d’escalat. La generacid de coneixement relacionat
amb aquest tema és important per a millorar la comprensié i representacio dels
processos hidrologics.

En la primera part d’aquesta tesi s’estudia el problema de 1’agregacid espacial
de parametres hidrologics, la importancia de 1’organitzacié espacial per a la
formulaci6 d’una separacid d’escales espacials utilitzant el concepte d’area
elemental representativa (REA) i la relacio que té amb la definicié d’una grandaria
de celela optima per al modelat hidrologic distribuit. Per a fer aquesta analisi s’ha
utilitzat la conceptualitzacio del procés d’infiltracié del model hidrologic distribuit
TETIS i s’han desenvolupat experiments sintétics utilitzant camps de parametres
correlacionats espacialment. Els resultats dels experiments numeérics van mostrar
que en escalar els parametres efectius de la microescala a la mesoescala, els valors
en depenen en les variables d’entrada, variables d’estat i I’heterogeneitat dels
parametres en la microescala. Les simulacions han demostrat que la variancia dels
parametres efectius estimats en la mesoescala disminueix quan augmenta la ratio
entre la grandaria de cel*la en la mesoescala i la longitud de correlacio. Aquesta
propietat ¢€s fonamental per a identificar una grandaria de celela amb les
caracteristiques de REA i que minimitze la propagacié de la incertesa dels
parametres.

En la segona part, es tracta el problema d’escalat mitjangant la utilitzacié de
parametres efectius no estacionaris per a transferir informacio rellevant de la
microescala a la mesoescala; per a aconseguir-ho es van desenvolupar equacions
d’escalat basades en funcions de distribucié de probabilitat derivades, i es van



formular equacions d’escalat empiriques. El funcionament de les equacions
d’escalat es va comprovar per mitja de simulacions de Montecarlo i amb I’aplicacio
a la conca experimental de Goodwin Creek, la qual ha sigut continuament
monitorada durant més de trenta anys i disposa d’una densa xarxa d’estacions
hidrometriques que permeten fer un bon nombre de validacions espacials i
espaciotemporals.

Els resultats de 1’aplicacié de les equacions d’escalat a la conca de Goodwin
Creek utilitzant diferents escales d’agregacié en els parametres van permetre
constatar la importancia de representar la variabilitat en [’ambit de microescala en
la simulacio hidrologica. Especialment, es van notar més difereéncies a favor de 1’ts
de les equacions d’escalat en els indexs d’eficiéncia en validaci6 espaciotemporal a
les subconques més petites. Els esdeveniments que van destacar en un acompliment
més bo en la utilitzacié de les equacions d’escalat en validacié son els que tenen
valors menors de precipitacié total, la qual cosa implica que I’efecte d’escala
espacial esta relacionat amb la quantitat de precipitacié i aquest efecte és més
important per a esdeveniments amb pluges de petita magnitud. Aquests resultats
permeten afirmar que els parametres efectius no estacionaris son Utils per a
parametritzar [’heterogeneitat dels parametres hidrologics en DI’ambit de
microescala, ja que contribueixen a a millorar la representacié espacial de la
resposta hidrologica.



ABSTRACT

Spatial scale effects are an important issue in hydrological modeling, because
the need to resolve scale differences between processes, observations and
modeling. The main factors driving the scale problem are the existence of
particular dominant processes at different scales, the nonlinear behavior of the
hydrological systems and a strong spatio-temporal variability at different scales.
Knowledge improvement related to scale effects and scaling is valuable for a better
understanding and representation of processes.

The first part of this thesis deals with the spatial aggregation problem, spatial
organization, and the relationship of representative elementary area with the
existence of an optimum cell size for distributed hydrological modeling. Infiltration
conceptualization of TETIS hydrological model has been used to carry out this
analysis. A synthetic experiment was conducted with randomized random
parameter fields. Results showed that the scaling of effective parameters from
microscale to mesoscale derives in non-stationary effective parameters, which
depend on input variables and microscale parameters heterogeneity. The stochastic
simulations showed that the variance of the estimated effective parameters
decreases when the ratio between mesoscale cell size and correlation length at
microscale increases. For a ratio greater than 1, we found cell sizes having the
characteristics of a representative elementary area (REA); in such case, the
microscale variability pattern did not affect the system response at mesoscale

In the second part, the problem of scaling is driven by using non-stationary
effective parameters. To this end, analytical and empirical scaling equations were
developed. Scaling equations performance was tested by Monte Carlo simulations
and conducting hydrological modeling in an experimental watershed. The
incorporation of these scaling equations in hydrological modeling and the
application in Goodwin Creek experimental catchment revealed the importance of
sub-grid variability representation. Particularly, the use of scaling equations
implies a better model performance in validations at internal stream-gaging stations
and for the smallest storm events.
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Capitulo 1

INTRODUCCION

La alta variabilidad espacial y temporal de los procesos hidroldgicos en
diferentes escalas de observacion dificulta la tarea de encontrar leyes fisicas que
permitan construir una red de teorias valida en multiples escalas, es por esto que la
Ciencia Hidroldgica no dispone de principios fundamentales que soporten un
corpus tedrico universalmente aceptado por la comunidad cientifica (Bloschl,
2005a; Sivapalan, 2005), esto hace que exista una alta diversidad de enfoques para
representar los procesos hidrolégicos. Hay un valioso conocimiento para describir
individualmente los procesos fisicos relevantes a escala puntual (infiltracidn,
evapotranspiracion, fusion de nieve, flujo en canales, flujo subterraneo y transporte
de contaminantes) y se ha generado un rico conocimiento heuristico sobre el
funcionamiento hidrolégico en la mesoescala, pero hay una carencia de
herramientas sobre como relacionar los procesos en diferentes escalas. El
conocimiento actual no es suficiente para formular ecuaciones generalizables que
tengan en cuenta las heterogeneidades y las propiedades emergentes que surgen a
nivel de cuenca. Lo anterior hace manifiesta la necesidad de realizar
investigaciones relacionadas con los efectos de escala.

Desde las pasadas tres décadas, el paradigma de desarrollo de la Hidrologia se
ha centrado de manera dominante en la modelacion del ciclo hidrolégico y en
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proponer métodos explicitos e implicitos para tratar la variabilidad en diferentes
escalas espaciales y temporales y entender su efecto en la dindmica de los sistemas
hidrolégicos (Bloschl, 2011). En la modelacion hidrolégica distribuida a nivel de
cuenca, es importante entender a qué escala se promedian las heterogeneidades y
qué nivel de detalle de estas debe ser incluido en las celdas de modelacion para
filtrar informacion no relevante a escala de cuenca (Sivapalan, 2003; Didszun y
Uhlenbrook, 2008).

Aun es dificil establecer a priori un area éptima de modelacién que permita
obtener el mejor funcionamiento de un modelo hidroldgico distribuido. Si se
escoge una baja resolucion espacial se podria perder el efecto de la variabilidad
espacial e incurrir en errores por omitir informacion relevante. Sin embargo, si se
escoge una alta resolucién espacial se podria aumentar la probabilidad de error al
reducir la identificabilidad de los pardmetros, a lo cual se suma el hecho de que es
frecuente no disponer de informacién suficiente para caracterizar el medio objeto
de estudio (Shrestha et al., 2006; Shrestha et al., 2007; Didszun y Uhlenbrook,
2008).

El presente estudio se ha centrado en el efecto de escala espacial de los
parametros que describen las principales caracteristicas hidroldgicas del suelo en el
modelo hidrolégico TETIS: La capacidad de almacenamiento estatico y las
conductividades hidraulicas saturadas del suelo y sustrato. TETIS es un modelo
hidrolégico distribuido que considera los procesos hidrol6gicos mas importantes de
una cuenca hidrolégica. La produccién de escorrentia es modelada mediante cinco
tanques vinculados secuencialmente en cada celda. Por su parte, para la
propagacion del flujo en canales se utiliza la onda cinemaética con relaciones
geomorfoldgicas de la red de cauces (Francés et al., 2002).
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1.1 Contexto

1.1.1 Antecedentes

El efecto de la discretizacion espacial en la modelacion hidrolégica distribuida
ha sido tema de investigacién en numerosos trabajos (Molnar y Julien, 2000;
Véazquez et al., 2002; Liang et al., 2004; Shrestha et al., 2006; Binaya Raj et al.,
2008; Hellebrand y van den Bos, 2008; Rojas et al., 2008; Merz et al., 2009). De
acuerdo con estas investigaciones, se puede afirmar que el buen funcionamiento de
un modelo distribuido depende de la escala de modelacién, la resolucién y calidad
de los datos de entrada, y de la estructura del modelo. Ademas, el tamafio de celda
optimo para la modelacion depende del tipo de modelo hidrolégico y las
caracteristicas particulares de cada cuenca. Shrestha et al. (2006) plantearon que la
resolucion espacial adecuada de los datos de entrada esta en funcion del area de la
cuenca y propusieron el indice IC-Ratio como criterio para seleccionar la
resolucién de los datos de entrada. Sus resultados mostraron que al utilizar de 10 a
20 celdas de modelacion se obtiene un comportamiento satisfactorio del modelo
MaScOD para las tres cuencas que estudiaron (Suiping, 2093 km? Wangjiaba,
29844 km?; y Bengbu, 132350 km?, ubicadas en China). Ellos encontraron que la
tasa de mejora en el comportamiento del modelo fue insignificante para méas de 20
celdas y el modelo exhibié un bajo desempefio al utilizar menos de 10 celdas.

Lee et al. (2009) estudiaron las implicaciones de la resolucién espacial de los
modelos digitales de elevacion (MED) en la estimacién de parametros con un
modelo distribuido de lluvia-escorrentia. Sus resultados indican que al variar los
parametros topograficos es necesario variar los valores de los parametros de los
procesos para producir simulaciones igualmente aceptables y las discretizaciones
mas finas constituyen un factor dominante en la ocurrencia de equifinalidad, lo
cual implic6 una disminucion en la identificabilidad de los parametros.

Para abordar el estudio de la variabilidad es necesario seleccionar un grupo de
escalas espaciales y temporales, cuya eleccion condiciona la manera en que son
percibidas las propiedades del proceso objeto de investigacion (Woods, 2005). La
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identificacion de una escala espacial minima en la cual sea irrelevante la
variabilidad a pequefia escala ha sido propuesta a través del concepto de volumen
elemental representativo (REV) para medios porosos (Zhang et al., 2000; Delleur,
2006), y ha sido extendido por Wood et al. (1988) al contexto de la modelacion
hidroldgica a escala de cuenca a través del concepto de éarea elemental
representativa (REA).

Wood et al. (1988) reportaron un valor REA de 1 km? para la cuenca
experimental del rio Coweeta (4rea = 17 km?), en EE. UU. Bléschl et al. (1995)
realizaron un analisis semejante al de Wood et al. (1988) empleando la misma
topografia, el mismo método para generar los valores de los pardmetros y
considerando el efecto de propagaciéon de la onda de crecida en un enfoque de
cuencas anidadas. Sus resultados indicaron que la existencia y el tamafio de REA
son especificos para cada cuenca y aplicacion concreta; particularmente, depende
de la duracion y longitud de correlacion de la precipitacion, el efecto del flujo en
canales y la infiltracién. Seyfried y Wilcox (1995) concluyeron que el area umbral
depende del proceso y la escala de interés. Por tanto, no existe un valor Unico de
REA a escala de cuenca. Woods et al. (1995) encontraron que el tamafio de REA
esta mas relacionado con la topografia que con los atributos de la precipitacion.

Fan y Bras (1995) discutieron las limitaciones del método utilizado por Wood et
al. (1988) para encontrar el tamafio de REA y cuestionaron la existencia de REA
dada la presencia de heterogeneidades en multiples escalas y su aparente
dependencia en los eventos de tormenta. Segun Woods (2005), el estado del
conocimiento actual a este respecto se encuentra incompleto y son necesarios
nuevos aportes en la identificacidn de areas umbrales representativas y en proponer
parametrizaciones del efecto de las heterogeneidades dentro de dichas areas.

1.1.2 Motivacion

Los procesos dominantes en un sistema hidroldgico pueden ser diferentes en
diferentes escalas (Bloschl y Sivapalan, 1995; Shuttleworth et al., 2010) y los
efectos de escala surgen cuando la representacion de un proceso valida a una escala
determinada se aplica a una escala diferente, en la cual existen otras propiedades
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relevantes. La naturaleza heterogénea de las caracteristicas medioambientales, la
fuerte variabilidad asociada a los procesos hidrolégicos sobre un amplio rango de
escalas espacio-temporales y la no-linealidad presente en dichos procesos
constituyen factores que hacen complejo el desarrollo de estrategias de escalado.
Ademas, debido a restricciones précticas, existen disparidades entre el soporte de
las escalas de proceso, observacidén y modelacion (Bloschl y Sivapalan, 1995). La
convolucién de estos factores hace que los problemas de escala y escalado en
Hidrologia contintien siendo un gran desafio (Tetzlaff et al., 2010).

Para soportar las bases de una teoria de multiescala en Hidrologia es necesario
definir una separacion de escalas espaciales, en la cual se pueda simplificar la
descripcion de las propiedades de la cuenca y se pueda representar su
comportamiento distribuido sin la complejidad debida al patron de las
heterogeneidades locales (Bldschl et al., 1995; Wood, 1998). Por otra parte, la
transferencia de informacion entre escalas (escalado) y especialmente la
representacion de la variabilidad a nivel de subcelda es un tema de interés en la
modelacién hidrolégica ya que podria ser utilizada como una herramienta para
reducir las dependencias de escala en los parametros (Wood, 1995; Grayson y
Bloschl, 2001; Sivapalan et al., 2004).

1.2 Problema de investigacion y alcance

En esta tesis doctoral se busca analizar el problema de escala espacial a través
de simulaciones estadisticas para la formulacion de una separacién de escalas
espaciales utilizando el concepto de area elemental representativa (Wood et al.,
1988) y su relacion con la definicion de un tamafio de celda Optimo para la
modelacion hidrolégica distribuida. Para dicho analisis se ha utilizado la
conceptualizacion del proceso de infiltracion del modelo hidroldgico distribuido
TETIS (Francés et al., 2002). Ademas, se trata el problema de escalado a través de
la implementacion de un procedimiento para incorporar informacién relevante a
nivel de microescala (subcelda) en la modelacion a nivel de mesoescala (celda) y
evaluar el desempefio del modelo hidrolégico utilizando la Parametrizacion de
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subcelda en un caso de aplicacion en la cuenca experimental de Goodwin Creek, y
comparar sus resultados con la aplicacion del modelo sin Parametrizaciones de
subcelda.

En esta investigacion se pretende dar respuesta a las siguientes preguntas: ¢La
estructura de heterogeneidad espacial de los parametros del modelo permite que se
pueda identificar un tamafio de celda optimo para la modelacion del proceso de
infiltracién?, ¢El concepto de area elemental representativa estd relacionado en
alguna forma con un tamafio de celda Optimo?, ¢La incorporacion de la
variabilidad espacial a nivel de subcelda en los pardmetros del suelo mejora la
representacion de la respuesta hidroldgica en una cuenca?

1.3 Objetivos

Los objetivos generales de la presente tesis son:

e Analizar el efecto de la heterogeneidad de los parametros del suelo en la
microescala sobre los parametros efectivos en la mesoescala, utilizando
el mismo modelo hidrolégico en ambas escalas.

e Proponer funciones de escalado que relacionen caracteristicas de los
parametros efectivos de un modelo en la microescala con los
parametros efectivos en la mesoescala y evaluar su funcionamiento en
una cuenca de estudio.

Los anteriores objetivos generales implican los siguientes objetivos especificos:

e Implementar un algoritmo para generar campos aleatorios de
parametros hidrol6gicos con dependencia espacial.

e Desarrollar un procedimiento de formulacién inversa para calcular los
parametros efectivos en la mesoescala a partir de las simulaciones
hechas en la microescala.
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e Estudiar la relacion del concepto de area elemental representativa con
la heterogeneidad de los parametros y como influye en la eleccion de
un tamano de celda para la modelacién.

e Programar e integrar el codigo de las ecuaciones de escalado en el
codigo fuente del modelo hidrolégico y del algoritmo de calibracion
automatica.

o Evaluar el desempefio de las ecuaciones de escalado en la cuenca
experimental de Goodwin Creek comparando el funcionamiento del
modelo hidrolégico en diferentes escalas de agregacion.

1.4 Metodologia general y estructura de la
tesis

Para alcanzar los objetivos propuestos en la investigacion se ha disefiado un
enfoque metodolégico compuesto por dos fases. En la primera se aborda el estudio
del efecto de escala espacial de dos parametros hidroldgicos que controlan el
proceso de infiltracion en el modelo hidrolégico TETIS. Se utilizan campos de
parametros correlacionados espacialmente con caracteristicas similares a las
encontradas en cuencas reales, y a partir de una formulacion inversa que incluye la
agregacion del flujo en la microescala, se calculan pardmetros efectivos en la
mesoescala y se estudian sus propiedades. En una segunda fase se trata el problema
del escalado. Con base en funciones de distribucién derivadas y ecuaciones
empiricas no lineales se han desarrollado ecuaciones de escalado para estimar
parametros efectivos no estacionarios en la mesoescala. A continuacién, se han
aplicado las ecuaciones de escalado semi-empiricas a la cuenca experimental de
Goodwin Creek para validar su funcionamiento.

El documento esta estructurado en 6 capitulos y tres apéndices. En el Capitulo 2
se presenta el estado del arte en los temas relacionados con los problemas de escala
y escalado en Hidrologia, dando especial atencion a la importancia de la
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variabilidad, la heterogeneidad y la no linealidad como factores subyacentes del
problema de investigacion tratado en la tesis. EI Capitulo 3 hace una reflexion
acerca del concepto de REA, se discute un método para identificarla redefiniendo
su dominio espacial y se analiza su potencial para establecer un tamafio de celda
Optimo en el contexto de la modelacion hidrologica distribuida. El Capitulo 4
presenta ecuaciones para parametrizar las heterogeneidades a nivel de microescala
en tres pardmetros hidrolégicos del modelo TETIS, utilizando el concepto de
parametros efectivos no estacionarios. En la primera seccion de este capitulo se da
una solucion analitica al problema constatando su validez a través de simulaciones
de Monte Carlo; en la segunda seccién se proponen ecuaciones semi-empiricas
para parametrizar dichas heterogeneidades. En el Capitulo 5 se detallan los
resultados de la aplicacion de las ecuaciones de escalado en la cuenca experimental
Goodwin Creek (Mississipi, EEUU) y en el Capitulo 6 se presentan las
conclusiones del trabajo y se plantean lineas futuras de investigacion derivadas de
la tesis. En el apéndice Al se presentan las funciones de distribucion de
probabilidad utilizadas par a calcular parametros efectivos no estacionarios en la
mesoescala. El apéndice A2 muestra los modelos semi-empiricos candidatos y el
apéndice A3 presenta una descripcion del modelo hidrolégico distribuido TETIS.
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ESTADO DEL ARTE

2.1 Variabilidad en los procesos
hidrologicos

Todo proceso hidrolégico presenta variaciones espaciales y temporales
significativas debido a variaciones en factores hidroldgicos como clima,
meteorologia, geologia, suelo, vegetacion, topografia e intervenciones humanas.
Las principales fuentes de variabilidad temporal son el clima, la meteorologia y las
actividades humanas relacionadas con la gestién del agua y uso del suelo. Por otra
parte, la variabilidad espacial esta fuertemente determinada por las caracteristicas
del clima, suelo, vegetacion, topografia y geologia (Woods, 2005).

Los términos “variabilidad” y “heterogeneidad” se suelen utilizar en Hidrologia
para referirse a dos fuentes de variacion diferentes. Bldschl y Sivapalan (1995)

[3

afirman que: “...el término variabilidad es tipicamente usado para flujos o
variables de estado, y el término heterogeneidad es tipicamente usado para
propiedades del medio (como los pardmetros hidrolégicos del suelo)”. Por
considerar relevante dicha diferencia, este documento se referira a la variabilidad

como el cambio cuantitativo en una variable hidrolégica cuando se compara una
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ubicacion espacial con otra, o un intervalo o un instante de tiempo con otro
(Woods, 2005). Y a la heterogeneidad como el cambio cuantitativo en una
propiedad del medio cuando se compara una ubicacion espacial con otra.

La variabilidad y la heterogeneidad pueden ser descritas desde una perspectiva
aleatoria (estocastica, no predictible en detalle pero predictible en términos de
propiedades estadisticas) y/o desde una perspectiva deterministica (predecible,
causada por leyes fisicas o eventos precedentes). La misma variable hidrolégica
puede ser tratada como una cantidad aleatoria en una situacion y ser considerada
como deterministica para abordar un problema en otro contexto. Como por ejemplo
la lluvia, usualmente ésta se considera deterministica para modelar crecidas y se
considera como una variable aleatoria en el andlisis de frecuencias (Bloschl y
Sivapalan, 1995; Woods, 2005).

Para expresar una variable como deterministica, debe encontrarse un nivel de
organizacion en el sistema identificando ciclos, tendencias, estructuras y/o patrones
(Bléschl, 1999), y postulando una explicacion con un sustento tedrico de las leyes
que los rigen. Pero en algunos casos resulta muy dificil lograrlo. En tales casos, es
mas prudente representar las variables hidroldgicas y las propiedades hidraulicas
del suelo (como por ejemplo la humedad del suelo, concentracion de
contaminantes, conductividad hidraulica, tasas de degradacion) como variables
aleatorias (Skoien y Bldschl, 2006).

2.2 Los Modelos Hidrologicos

En la busqueda de fundamentos para representar los principales procesos
hidrolégicos ha surgido una gran variedad de modelos hidroldgicos, y resulta mas
conveniente clasificarlos que intentar describir cada uno de ellos. Los modelos
hidrolégicos han sido clasificados tradicionalmente como agregados o distribuidos.
Un modelo es agregado si la cuenca se toma como unidad de modelacién sin tener
en cuenta ni la variabilidad ni la heterogeneidad espacial dentro de dicha unidad

36



Estado del Arte

explicitamente, y es distribuido si tiene en cuenta la variabilidad y heterogeneidad
espacial dentro de la cuenca de manera explicita (Beven, 2005).

Wheater et al. (1993) clasifican los modelos hidroldgicos en tres categorias:
modelos métricos, modelos paramétricos y modelos mecanicistas. Los modelos
métricos se basan solamente en los datos disponibles sin incluir un conocimiento
previo de los procesos que ocurren en la cuenca. Los modelos paramétricos utilizan
elementos de almacenamientos conceptuales y tienen una estructura definida antes
de ser aplicados, sus pardmetros agregan los procesos que ocurren dentro de cada
elemento de modelacion y sus valores no pueden ser derivados directamente de
mediciones en el terreno. Los modelos mecanicistas se basan en formulaciones que
parten de los principios de conservacion de la masa, cantidad de movimiento y
energia, la formulacion de este tipo de modelos implica que sus pardmetros
representan caracteristicas medibles fisicamente; sin embargo, este tipo de modelos
también deben ser calibrados debido a que se utilizan con elementos de modelacion
con un tamafio superior al soporte en que pueden ser medidos sus parametros y se
utilizan como modelos ‘agregados’ en cada unidad de modelacion (Beven, 1989;
Beven, 2002).

Varias investigaciones han demostrado que los modelos de tipo mecanicista no
son superiores a los modelos paramétricos cuando se busca predecir la respuesta
hidrolégica de una cuenca, y los dos tipos de modelos estan sujetos a la
incorporacién de errores sistematicos debido a una insuficiente representacion de la
heterogeneidad espacial y dependencias de escala en sus parametros (Loague y
Freeze, 1985; Woolhiser, 1996; Yang et al., 2000; Das et al., 2008).

2.2.1 Representacion de procesos

Beven (2005) destaca la importancia de reconocer la diferencia entre la
complejidad percibida en los procesos hidroldgicos que ocurren en una cuenca y la
representacion matematica de dichos procesos. La representacion matematica es
una manifestacion simplificada del funcionamiento del sistema; es comin
encontrar en la literatura formulaciones que relacionan los flujos con
almacenamientos de forma lineal o no lineal, este tipo de ecuaciones no estan
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soportadas por una deduccion analitica a partir de principios fisicos a escala
puntual pero numerosos experimentos de constatacion empirica en diversas
cuencas han mostrado que son una aceptable representacion de la Hidrologia,
sujeta a problemas de identificacion de parametros, sensibilidad a tendencias y
dependencias de escala.

Freeze y Harlan (1969) argumentaron la necesidad de una representacién “mas
objetiva” en comparacién a la representacién paramétrica y propusieron por
primera vez una representacion a través de ecuaciones de procesos fisicos a escala
puntual; un gran nimero de modelos hidrolégicos actuales han heredado las ideas
originales de Freeze y Harlan. La principal desventaja de la blsqueda de
ecuaciones agregadas a partir de ecuaciones puntuales (‘“upwards”) es que algunos
procesos dominantes a escala puntual pueden ser menos importantes a una escala
mayor (Sivapalan, 2003) y por lo general se generan modelos complejos por la
necesidad de capturar toda la heterogeneidad y complejidad observada a escalas
pequefias (Sivapalan y Young, 2005). La formulacion de ecuaciones a nivel de
mesoescala contintia siendo un gran problema en la Hidrologia de cuencas dada la
alta heterogeneidad de las caracteristicas de los suelos y cobertura del terreno, la
significativa variabilidad de la precipitacion y el surgimiento de propiedades
superiores que no pueden ser explicadas desde los mecanismos conocidos a escala
puntual (Beven, 2002).

En contraste con el desarrollo de modelos de mesoescala a partir de ecuaciones
puntuales, se ha explorado la filosofia de postular modelos de mesoescala
extrayendo formas de modelos parsimoniosos que reproduzcan satisfactoriamente
las propiedades importantes o procesos dominantes a escala de cuenca o ladera
(“downward™). Este enfoque implica una vision holistica del funcionamiento de
una cuenca con base en datos obtenidos a escala de cuenca y busca identificar
procesos dominantes directamente en la escala de interés.

Para categorizar filosofias de representacién de procesos, Nalbantis et al.
(2011) toman como criterio el nivel de detalle al que se realice la modelacion.
Cuando algunos procesos son modelados en detalle y otros procesos representados
de manera simplificada se omiten necesariamente algunas interacciones y llaman a
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ese enfoque de modelacion “monomérico”. Por oposicion sustancial, cuando todas
las partes del sistema estudiado se modelan a un detalle similar y se relacionan a
través de mecanismos de retroalimentacidn, se refiere a un enfoque de modelacion
“holistico”. De acuerdo con Sivapalan y Young (2005), la Hidrologia requiere una
teoria unificada en la cual se integren procesos, patrones y relaciones funcionales a
nivel de multiescala. Siendo necesario el desarrollo de herramientas para predecir
mecanismos dominantes de los flujos en diferentes condiciones (Sidle, 2006), y
encontrar un marco de referencia con capacidad de conectar componentes del ciclo
hidrolégico a través de multiples escalas espaciotemporales. Este marco debera
postularse a través de ecuaciones de balance para masa, cantidad de movimiento y
energia consistentes con las heterogeneidades presentes en los sistemas
hidrolégicos y éstas deberan estar articuladas con la formulacion de leyes de
escalado en el comportamiento hidrol6gico de las cuencas. Lo cual constituye una
idea ambiciosa, pero necesaria para generar un avance significativo en este campo
del conocimiento.

2.2.2 Seleccion de modelos y evaluacion de
predicciones

Debido a que existe una amplia variedad de modelos disponibles para
representar la relacion lluvia-escorrentia, la tarea de seleccionar un modelo
hidrol6gico para aplicarlo a un caso concreto no es simple. Beven (2001) propuso
los siguientes criterios para aceptar o rechazar un modelo hidrol6gico candidato a
ser utilizado en una aplicacion real:

e ;Existe un modelo disponible o podria estar disponible si vale la pena
invertir tiempo y dinero?

o (El modelo predice todas las variables requeridas por los objetivos
particulares del caso de estudio?

o Las hipotesis del modelo son asumibles de acuerdo con el
conocimiento que se tenga de la respuesta de la cuenca que se desea
estudiar?
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e (Todas las entradas requeridas por el modelo (dominio del flujo,
condiciones iniciales y de contorno, parametros del modelo) se pueden
estimar en el tiempo y con las restricciones de costos del proyecto?

Segun Beven (2001), la utilizacion de estos criterios en cualquier aplicacién
préctica resultaria en rechazar todos los modelos disponibles en la actualidad. Por
tanto, es importante utilizar herramientas de evaluacion de los modelos que se
utilicen para tener claro su alcance y sus repercusiones en las decisiones de gestion
que se pudieran tomar como resultado de su aplicacion.

Como consecuencia de la alta diversidad de modelos hidrolégicos y la
imposibilidad de utilizar pardmetros medibles, el modelador debe emprender la
tarea de encontrar una combinacion entre la estructura del modelo y los
parametros. Es ampliamente conocido el uso de funciones objetivo para minimizar
la diferencia entre la respuesta hidrologica observada y simulada a través del
procedimiento conocido como calibracidn. Para indicar que el modelo identificado
tiene algln grado de generalizacion, se realiza una validacion en la que se simula
la respuesta del sistema utilizando una parte de datos de la serie temporal no
utilizada en la calibracién. Beven y Freer (2001) demostraron que el procedimiento
calibracion/validacion es insuficiente para testar la idoneidad de un modelo, ya que
varias estructuras de modelo y conjuntos de parametros podrian ser igualmente
aceptables, es lo que denominaron “principio de equifinalidad”.

Por tanto, es recomendable realizar la evaluacion de las predicciones y modelos
en tres dimensiones (Wagener, 2003): evaluacion del desempefio, evaluacion de la
incertidumbre y evaluacion del grado de realismo del modelo. La evaluacion del
desempefio busca indicar que tan cerca estd el funcionamiento del modelo del
funcionamiento del sistema real a través de funciones objetivo y/o medidas de
desempefio local y global.

La modelacién hidrol6gica esta afectada por cuatro fuentes de incertidumbre:
incertidumbre en la precipitacién que entra al sistema, incertidumbre en los
caudales de salida, incertidumbre estructural (relacionada con el error generado por
asumir un modelo particular) e incertidumbre en los pardmetros (Butts et al.,
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2004). Renard et al. (2010) indican que existen numerosas propuestas para
cuantificar la incertidumbre: enfoques de frecuencias, bayesianos y enfoques que
abandonan el constructo probabilistico formal, como el caso de la metodologia
GLUE, la utilidad de esta Gltima para cuantificar la incertidumbre predictiva ha
sido criticada por Mantovan y Todini (2006) al afirmar que “la técnica tiene una
capacidad reducida de extraer informacion de las observaciones”. Una discusién al
respecto puede encontrarse en Beven et al. (2007), y Mantovan et al. (2007).

Un aspecto importante en la evaluacién de la incertidumbre es cuantificar la
contribucion individual de las diferentes fuentes de incertidumbre, pero este es un
area que se encuentra ain en desarrollo y que requiere la formulacion de nuevas
técnicas estadisticas (Huard y Mailhot, 2008; Biondi y De Luca, 2011). Ajami et al.
(2007) estimaron explicitamente tres fuentes de incertidumbre (en parametros, en
precipitacion y en la estructura) y encontraron una mejora en la precisién de las
predicciones y las bandas de incertidumbre aun en los periodos de validacion.

Clark et al. (2008) utilizaron una estructura computacional con diferentes sub
modelos para construir 79 modelos hidroldgicos y entender errores estructurales
denominada “Framework for Understanding Structural Errors” (FUSE),
encontraron que las diferencias en desempefio estaban relacionadas con la
parametrizacién de areas saturadas y concluyeron que la eleccion del modelo
hidroldgico es tan importante como la identificacion de parametros. Clark et al.
(2011) destacan la necesidad de hacer un mejor uso de los datos disponibles, no
solo para estimar parametros sino también para identificar una estructura de
modelo adecuada o un rango de estructuras plausibles.

Desde la corriente de pensamiento de Popper, la verificacion y validacion de
modelos numéricos de sistemas naturales es imposible de abordar, ya que los
sistemas naturales son sistemas abiertos y el uso de estos términos llevaria a una
falsa impresion de “capacidad del modelo”. Sin embargo, en Hidrologia se utilizan
estos términos desde un punto de vista practico y no se considera que la
verificacion y validacion permitan afirmar que el modelo serd correcto para todas
las condiciones posibles; en Hidrologia se interpreta la verificacion y validacion
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desde un punto de vista restrictivo y se entienden como un aumento de nuestra
confianza en los modelos evaluados (Refsgaard y Henriksen, 2004).

2.3 Conceptos de escala y escalado en
Hidrologia

La escala se refiere a la medida espacial o temporal sobre la cual es considerada
una variable hidrol6gica (Woods, 2005); puede definirse con relacién al proceso
(escala de procesos: se refiere a la dimensién de variabilidad natural), con relacion
a las observaciones (escala de observacion) o relativa a la modelacion (escala de
modelacién). Habitualmente, en el analisis de sistemas hidroldgicos se requieren
predicciones a una escala espacial y temporal diferente a la escala de observacion
y/o modelacion, por lo cual se requiere hacer una transferencia de informacién
entre escalas; dicho proceso se denomina “escalado” (Bierkens et al., 2000). Segln
Zhang et al. (2004), el escalado se enfoca en conocer qué le ocurre a las
caracteristicas de un objeto cuando su escala cambia proporcionalmente. Para
explicar el problema de escalado, Zhang et al. (2004) se apoyan en el siguiente
ejemplo basico: “... consideremos una linea de 1 centimetro, cuando se usa éste
tamafio de linea para construir un cuadrado y un cubo, la superficie cuadrada es 1
centimetro cuadrado y el volumen del cubo es 1 centimetro cubico. Se pueden ver
los tres objetos con el mismo valor de 1. Cuando duplicamos el tamafio de la linea,
la superficie es 4 centimetros cuadrados, y el volumen del cubo es 8 centimetros
clbicos”, lo cual indica que la relacion es potencial. De manera similar, en
Hidrologia interesa conocer los vinculos entre los procesos, parametros y
ecuaciones a través de diferentes escalas, pero ésta es una tarea mucho mas
compleja que el ejemplo de Zhang, y desafortunadamente aln no ha sido resuelta
por la comunidad de investigadores en el campo de la Hidrologia.

La reduccion de escala (en inglés: “downscaling”) se realiza cuando la
informacidn se transfiere hacia un nivel de detalle superior; cuando la informacién
a nivel de detalle se agrega por algin método lineal o no-lineal y se hace
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disponible a un nivel de menor detalle, se esta realizando una ampliacion de escala
(en inglés: “upscaling”) (Bloschl, 2005b; Bronstert et al., 2010). Hay dos clases de
métodos que permiten realizar escalado por ampliacion o reduccion. La primera
clase de dichos métodos involucra una representacién dindmica de los procesos del
ciclo hidroldgico, en donde el problema de escalado es determinar cdmo cambian
las ecuaciones del modelo y/o los pardmetros del modelo con la escala. La segunda
clase de métodos consiste en descripciones estadisticas donde interesa encontrar la
mejor forma de representar la variabilidad aleatoria en el espacio y el tiempo a
través de varias escalas.

Bloschl y Sivapalan (1995) identificaron que en la escala de observacion hay
tres rasgos relevantes: la extension (dominio del conjunto de observaciones), el
espaciamiento (separacién entre observaciones) y el soporte (integracion de
espacio o tiempo que sustenta cada observacién). Por ejemplo, en una serie de
precipitacion diaria observada durante un afio, la extension es un afio, el
espaciamiento es un dia y el soporte es un dia (Figura 2-1).
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Figura 2-1. Descripcion de los tres rasgos de la escala (Soporte, Espaciamiento y Extension). A)
Precipitacion diaria para el afio 1990 en la ubicacion 4,55 N 75,31 W. En este caso la extension es
365 dias, el soporte es 1 dia y el espaciamiento es un dia. B) Campo de valores de una variable en el
dominio bidimensional, cada celda representa un valor. En este caso la extension es 100 celdas, el
soporte es una celda y el espaciamiento es la distancia entre centros de celdas adyacentes. Adaptado
de Western y Blgschl (1999).

Segun Bloschl y Sivapalan (1995), las anteriores caracteristicas de la escala de
observacion (Figura 2-1) se pueden emplear como rasgos de la escala de
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modelacion. Para un modelo hidrol6gico espacialmente distribuido, la extension es
el tamafio de la cuenca, el espaciamiento es la separacion entre elementos de
modelacion y el soporte es el tamafio de la celda. Bléschl (2005b) afirma que los
diferentes tipos de escalado por ampliacion o reduccion de la escala dependen de
qué rasgo de la escala va a cambiar (extension, espaciamiento o soporte). El
escalado en términos de la “extension” se refiere a una extrapolacidén o su inverso
(seleccion de una subregion); el escalado en términos del “espaciamiento” implica
una interpolacion o su inverso (un muestreo) y el escalado en términos del
“soporte” implica una agregacion o una desagregacion.

La extensidn, el espaciamiento y el soporte, influyen de manera diferente en el
escalado, por ejemplo: si la escala se define como extensidn, la varianza de la
precipitacion tiende a incrementarse con la escala; pero si la escala se define como
soporte, la varianza de la precipitacion tiende a disminuir al aumentar el soporte
debido al efecto de filtrado (Western y Bléschl, 1999; Skoien y Bléschl, 2006)

Tanto la heterogeneidad como la variabilidad se presentan en diversas escalas;
la escala que se use para interpretar y entender el comportamiento de un sistema
tiene un gran efecto sobre la variabilidad percibida. La escala actiia como un filtro
gue permite ver algunos aspectos hidrol6gicos y enmascarar otros, lo cual justifica
la importancia de analizar sus efectos y las formas mas convenientes de abordarlos
para tener una percepcion adecuada del sistema hidrolégico objeto de
investigacion. Woods (2005) ilustra la importancia de la escala en la percepcion de
la variabilidad mediante el siguiente ejemplo: °
variacion temporal de la temperatura en al menos tres escalas: primero,
habitualmente hace més frio en la noche que en el dia; segundo, las temperatura
promedio es menor en periodos nublados; y tercero, generalmente hace mas frio
en invierno que en verano. Estos tres ejemplos de variabilidad temporal de la
temperatura estan en diferentes escalas de tiempo: el primero esta en la escala de
tiempo diaria, el segundo no tiene una escala particular (la nubosidad puede ir
desde segundos hasta dias), y el tercero esta en la escala de tiempo anual.
También conocemos que la temperatura del aire es variable de lugar a lugar: es
mas frio en la sombra de un arbol frondoso que a plena exposicion a la radiacion
solar, y es mas frio en la parte alta de las montafias que cerca de valles y tierras

‘...conocemos acerca de la
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mas bajas; de tal manera, se ha hecho referencia a la variabilidad espacial en dos
escalas espaciales, la escala puntual (del orden de 1m) y la escala de paisaje (del
orden de 10km)”.

Cuando se escoge una escala para representar un parametro, una variable, un
grupo de variables o un sistema, se afecta la manera como podra ser percibida su
variabilidad. Por tanto, la diferencia percibida entre dos valores de un pardmetro o
entre dos valores de una variable debida al tipo de agregacién a la que sea sometida
la dimension de referencia (espacio o tiempo) implica un efecto de escala sobre el
patrén de variabilidad o heterogeneidad. Por ejemplo, la variacion diaria de la
precipitacion permite observar un tipo de variabilidad, mientras que la variacion
anual implica observar una diferencia con el patron de variacion diaria, lo cual
implica un efecto de escala. En la dimensidon espacial se puede inferir una
interpretacion similar.

2.4 Los problemas de escala espacial en
modelacion distribuida

Los problemas de escala se deben principalmente a la existencia de diferentes
procesos relevantes a diferentes escalas, vinculos no lineales entre procesos,
surgimiento de propiedades emergentes por interacciones entre componentes a
pequefia escala y existencia de heterogeneidades a diferentes escalas y dimensiones
(Bléschl y Sivapalan, 1995; Zhang et al., 2004; Wigmosta y Prasad, 2005). Por
ejemplo, el flujo a través de los poros en una matriz de suelo domina el transporte
del fluido a escala de laboratorio, mientras que a escala de ladera, existen caminos
preferenciales de flujo que transportan la mayor parte del fluido.

Cuando se desea llevar a cabo un escalado de una escala pequefia a una mas
grande se pueden requerir cambios en los parametros, las variables de estado o
incluso en las ecuaciones del modelo debido a la alta heterogeneidad natural en las
propiedades de la cuenca y a la variabilidad espacio-temporal en los procesos
hidroldgicos. Siguiendo con el ejemplo anterior, en el escalado de un modelo
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desarrollado a la escala de laboratorio, se podria requerir un modelo matematico
diferente del flujo subsuperficial para representar la escala de ladera, ya que se
debe incluir el efecto de los procesos dominantes a esta escala (Wigmosta y Prasad,
2005).

Los modelos conceptuales y fisicamente basados enfrentan dos problemas con
relacién al escalado: introducir nuevos procesos al cambiar la escala y/o introducir
el efecto de la variabilidad a medida que cambia la escala; para abordar este
problema, los hidrologos han aplicado diversas herramientas matematicas como: la
teoria de probabilidad, métodos geoestadisticos, teoria fractal, analisis de
similaridad, técnicas de “machine learning”, algoritmos genéticos, algoritmos
evolutivos y teoria del caos, entre otros (Bloschl y Sivapalan, 1995; Sivapalan y
Kalma, 1995; Wigmosta y Prasad, 2005). La estructura espacial de los modelos
necesariamente condiciona la forma en que es representada la variabilidad y
heterogeneidad, a continuacién se presentan las caracteristicas generales de la
representacion espacial en los modelos hidrolégicos distribuidos actuales:

2.4.1 Discretizacion y tamario de celda

La unidad fundamental de un modelo distribuido en el espacio es el elemento de
modelacidn, el cual representa el drea minima en el cual se puede representar
explicitamente la heterogeneidad espacial y por tanto, define la escala en la que se
representan los procesos fisicos (Grayson y Bloschl, 2001). En la practica, la
decision de utilizar un tamafio de celda o elemento esta soportada basicamente por
la calidad y resolucién del input y los datos de las propiedades espaciales
disponibles; por tanto, es poco frecuente que coincida la escala de modelacion con
la escala de los procesos a modelar y la variabilidad natural (Binaya Raj et al.,
2008). La conceptualizacion de los procesos en un modelo influye también en el
tamafio del elemento, por lo que una mayor resolucion no siempre garantiza un
mejor desempefio o representacién y desde un punto de vista practico, el soporte en
el cual se requiera la prediccién es un factor importante para decidir el tamafio del
elemento de modelacion (Dehotin y Braud, 2008).
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La discretizacién espacial de los modelos que utilizan explicitamente
informacién distribuida esta relacionada con la representacion de la topografia. Por
lo general el relieve se representa de manera matricial y continua mediante
modelos de elevacion digital (MEDs). Sin embargo, se pueden identificar otros
tipos de discretizacion espacial del terreno. A continuacion se presentan las méas
importantes (Grayson y Bldschl, 2001; Reggiani y Schellekens, 2005): 1)
elementos regulares, 2) redes de triangulos irregulares (TINs), 3) elementos
delimitados por contornos equipotenciales y lineas de flujo, y 4) discretizacion
subjetiva-conceptual preservando caracteristicas importantes de la topografia
(Figura 2-2).
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Figura 2-2. Representacion de cuatro tipos de discretizacion espacial en diferentes modelos
distribuidos. A)Elementos regulares, B) Redes de triangulos irregulares, C) Contornos
equipotenciales y lineas de flujo, D) Discretizacion subjetiva-conceptual
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Las anteriores formas de representar los elementos de modelacion tratan de
interpretar el terreno como éste aparece en la realidad y presentan problemas
asociados con la propagacién del flujo a través de los elementos. Cuando se usan
elementos regulares, se pueden calcular direcciones de flujo para conectar
hidrol6gicamente los elementos; sin embargo, existen varios algoritmos para
calcularlas y el resultado final dependera del algoritmo que sea utilizado y de la
calidad del MED. Los modelos basados en TINs tienen como mayor problema la
representacion de las direcciones de flujo. La principal desventaja de la
discretizacion via contornos equipotenciales y lineas de flujo es la dificultad para
representar la difusion a través de lineas de flujo adyacentes, produciendo
diferencias significativas en el nivel del flujo en &reas convergentes. La
representacion subjetiva-conceptual tiene como desventaja que la discretizacion se
realiza manualmente, un ejemplo de este tipo de discretizacion es la utilizada por el
modelo KINEROS (Woolhiser et al., 1990; Grayson y Bldschl, 2001).

Existen otras formas de definir los elementos de modelacién, como es el caso de
la modelacién por distribuciones, en la cual se asume que partes particulares de una
ladera o cuenca tienen valores idénticos de los parametros. Un ejemplo de este
enfoque es el indice topogréafico de Beven y Kirkby (1979), Dicho indice se calcula
a través de la ladera/cuenca y su distribucion se discretiza en intervalos, se simula
la respuesta hidrologica en cada intervalo y luego se combinan para dar la
respuesta de la ladera/cuenca. Otra propuesta para definir elementos de modelacion
esta fundamentada en el concepto de unidades de respuesta hidrolégica (HRUSs). En
este caso la cuenca se divide en elementos HRUs de modelacidn, los cuales son
una combinacién particular de caracteristicas hidroldgicas (Grayson y Bloschl,
2001).

2.4.2 Variabilidad y heterogeneidad a nivel de
subcelda

Wigmosta y Prasad (2005) plantean que las heterogeneidades de la escala
puntual son las responsables de la mayor parte de la sensibilidad de la respuesta
hidroldgica; lo cual se ilustra con el siguiente ejemplo: “Sea S2 la escala de celda,
cuyo valor promedio de capacidad de infiltracion (®2) es mayor a la intensidad
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promedio de la lluvia (P2), teéricamente se esperaria que no habria escorrentia en
esa celda; Sea S1 la escala puntual con una extension W y N capacidades de
infiltracion (®1,02,...ON € V), entonces un subconjunto Q € ¥ con valores de
capacidad de infiltracién inferiores al valor de la intensidad de precipitaciéon (P1),
tedricamente generaria escorrentia en la region Q perteneciente a la celda W, lo
cual implicaria ademas una tasa de erosién laminar”. El hecho de promediar el
valor de inputs y parametros y aplicar el modelo a una escala mayor (S2) genera
una pérdida de descripcion de la variabilidad, ignorar mecanismos importantes para
la comprensién del sistema y reducir la utilidad del modelo. Sin embargo, es
importante aclarar que no todo modelo debe buscar la representacion méas detallada
posible, pero su nivel de representacion ha de ser acorde con el objetivo para el
cual haya sido desarrollado.

El efecto de la variabilidad a nivel de sub-celda en el contexto de la modelacion
hidrol6gica de cuencas ha sido estudiado por varios investigadores y sus resultados
han indicado que este efecto es menos importante cuando el suelo almacena casi la
totalidad de agua, o cuando se alcanza rapidamente la saturacion (Woolhiser et al.,
1996; Merz y Plate, 1997; Bronstert y Bardossy, 1999). Govindaraju et al. (2006)
Reconocen que la variabilidad dentro de una unidad espacial es importante y
propusieron un modelo semi-analitico de infiltracion areal, testado via
simulaciones de Monte Carlo, sin embargo no se reportan evaluaciones del modelo
con datos observados a escala de cuenca.

El efecto de escala espacial en el &mbito de una cuenca no se reduce s6lo a
incluir la variabilidad a nivel de sub-celda en la celda de un modelo hidroldgico
distribuido; ya que dependiendo de la extension de la cuenca se pueden presentar
mecanismos dominantes diferentes: En cuencas pequefias y medianas, los procesos
de ladera dominan la forma y magnitud del hidrograma, el tiempo de residencia del
agua en el sistema de canales es pequefio en comparacién a la ladera y la red de
drenaje cumple un papel secundario en la respuesta hidroldgica; en cuencas
grandes, el tiempo de residencia en el sistema de cauces es mayor y hay una fuerte
influencia de la red de cauces en la forma y magnitud del hidrograma, sin embargo,
los procesos de ladera continGan siendo importantes ya que determinan el volumen
de agua que entra a la red de cauces (Wigmosta y Prasad, 2005).
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2.5 Representacion de la variabilidad y la
heterogeneidad

La variabilidad y heterogeneidad natural pueden ser caracterizadas
estadisticamente por probabilidades espaciales o temporales o sus momentos; la
diferencia entre los métodos de escalado estadistico reside en la forma en que
representan la variabilidad y heterogeneidad hidrolégica (Braun et al., 1997;
Bloschl, 2005b).

La variabilidad usualmente se representa es a través de una variable aleatoria, 0
como un proceso estocastico en situaciones mas complejas (Bléschl, 2005b;
Gottschalk, 2005). De manera convencional se emplea una caracterizacion por una
funcidn de distribucién unidimensional o por momentos de primer y segundo orden
(es decir, media y varianza). En estos casos, solo se especifica la densidad de
probabilidad y se asume que el espacio parametrico satisface la condicion de
independencia y distribucidn idéntica (iid).

Gottschalk (2005) afirma que los puntos de referencia mas importantes sobre la
utilizacion de la teoria de probabilidad y los métodos estadisticos en Hidrologia
fueron los desarrollos de Kritskij y Menkel en 1946, quienes propusieron una
transformacion de la distribucion gamma y Ven Te Chow en 1954 quien introdujo
la distribucion lognormal, la cual se ha empleado en numerosos estudios para
generar campos aleatorios en el estudio de diversos procesos hidrolégicos vy
propiedades hidraulicas del suelo (Chen et al., 1994; Tuli et al., 2001; Zhu vy
Mohanty, 2002; Kim et al., 2005; entre otros).

Cuando se dispone solo de una realizacion de un proceso estocastico, se suele
asumir que el proceso es ergodico, homogéneo e is6tropo, y se utilizan sus
momentos de primer y segundo orden. Usualmente, la homogeneidad de segundo
orden es una condicién suficiente, y la correlacién y persistencia (memoria e
inercia) descritas por la funcién de autocorrelacion y la funcion de espectro
corresponden a las caracteristicas mas importantes del proceso aleatorio
(Gottschalk, 2005).
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La organizacion de la variabilidad natural puede representarse mediante una
funcion de correlacion o un semivariograma. Para un proceso estacionario el
semivariograma tiene un comportamiento asintético comunmente de tipo
exponencial, gausiano o esférico (Bléschl, 2011). Para un proceso no estacionario,
al aumentar el vector separacion se tiende a incrementar el semivariograma, la
varianza tiende a infinito y la distancia de correlacién tiende a infinito o no existe.
En este caso el semivariograma estaria representado por una ley de potencia y
probablemente tendria un comportamiento autosimilar (Bloschl, 1999).

Otra forma de representar la variabilidad es a través de series en términos de
variables aleatorias y funciones deterministicas (como por ejemplo la expansién
“Karhunen-Loéve™); éstas son empleadas particularmente para representar la
variabilidad de un proceso aleatorio espacio-temporal en escalas temporales
grandes como semanas, meses 0 afios (Gottschalk, 2005).

2.6 Meétodos de escalado

En el procedimiento de transferencia de informacion entre escalas, se utilizan un
conjunto de conceptualizaciones, leyes fisicas, y herramientas matematicas y
estadisticas con diferentes niveles de complejidad, dependiendo de las hipoétesis
asumidas (Gupta et al., 1994; Gupta et al., 1996; Gray, 2000; Menabde y
Sivapalan, 2001). Por tanto, en un mismo caso de escalado se pueden emplear
diferentes métodos de agregacion y desagregacion de manera integrada.

Algunos investigadores se han interesado en estudiar el efecto de la variacion de
la resolucion espacial en las variables de estado y de salida del sistema a nivel de
celda y/o area representativa, asi como el efecto de la resolucion espacial en las
caracteristicas geomorfoldgicas de las cuencas (Becker y Braun, 1999; Schmidt et
al., 2000; Garcia et al., 2002; Armstrong y Martz, 2003; Shrestha et al., 2006;
Dehotin y Braud, 2008); mientras que otros se han orientado a tratar de derivar a
priori en diferentes escalas de agregacién el valor de parametros efectivos
distribuidos a partir de valores fisicos puntuales (Pedraza, 2007) o a partir de
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parametros de modelos agregados calibrados (Viney y Sivapalan, 2004; Moreda et
al., 2006).

Viney y Sivapalan (2004) propusieron un enfoque gque llamaron desagregacion-
agregacién, el cual involucra una desagregacién de las variables de estado a escala
de la cuenca a distribuciones de escala puntual. Consecuentemente se aplican
modelos fisicos conocidos a escala puntual con dichas distribuciones y luego se
agregan las resultantes respuestas a escala puntual para producir una respuesta a
escala de cuenca.

Dado que la escala tiene tres rasgos (“Extension”, “Espaciamiento” y
“Soporte”), el escalado (“Upscaling/Downscaling”) puede aplicarse con relacion a
cada una de estas caracteristicas (Figura 2-3); si el objetivo es aumentar la
Extension, el escalamiento hace referencia a una extrapolacion, si el objetivo es
disminuir la Extension, implica seleccionar un subconjunto del dominio sujeto a
escalamiento. Si se pretende disminuir el Espaciamiento (aumento de cobertura) se
utiliza una interpolacion, si se pretende aumentar el Espaciamiento (disminucion de
la cobertura) se emplea el muestreo. Si se desea aumentar el Soporte, el
escalamiento hace referencia a la agregacion y si se desea disminuir el Soporte, el
escalamiento hace referencia a la desagregacion (Western y Bloschl, 1999;
Wigmosta y Prasad, 2005).

Debido a que el objetivo principal de la presente investigacion es analizar la
variabilidad y heterogeneidad en procesos hidrolégicos a nivel de la sub-celda y su
efecto de escala, a continuacion se describen con mayor detalle los métodos de
Agregacion y Desagregacion.

2.6.1 Métodos de Agregacion

Pueden diferenciarse tres métodos generales para realizar agregacion: promediar
variables y/o parametros, uso de parametros efectivos, y promediar las ecuaciones
del modelo (Bierkens et al., 2000; Zhang et al., 2004; Wigmosta y Prasad, 2005):
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Figura 2-3. Tipos de escalado relacionados con la Extension, Espaciamiento y Soporte de la escala.
tomado de Bldschl (2011) y Bléschl. (2005b)

Promediar Variables y/o Parametros. En este procedimiento a su vez hay dos
alternativas: promediar variables de entrada y/o pardmetros si el modelo es lineal; o
promediar variables de salida si el modelo es no-lineal y aplicable a todas las
unidades de modelacién y/o a todos los intervalos de tiempo de calculo.

Parametros Efectivos (calibracion de un modelo). La gran mayoria de
modelos hidroldgicos son altamente complejos y tienen relaciones no-lineales; si
las ecuaciones utilizadas para describir los procesos a escala puntual permanecen
validas, a escalas mayores se pueden utilizar pardmetros efectivos para escalar el
modelo. Los parametros efectivos son valores que reproducen el comportamiento
conjunto de un area o volumen finito. EI pardmetro efectivo transfiere los efectos
de las heterogeneidades de la escala menor a la escala mayor.

A través de métodos deterministicos se pueden conocer los valores efectivos,
condicionado a que se conozca completamente la variacion en la escala de soporte
menor. Los pardmetros obtenidos por métodos inversos de vincular predicciones
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del modelo con observaciones, se consideran también deterministicos, pero
dependen de la conceptualizacion del modelo y son especificos para éste.

Segun Wigmosta y Prasad (2005), los métodos estocasticos se emplean cuando
se conocen algunas observaciones del pardmetro en la escala de soporte menor, y
reconocen que no hay unicidad en el resultado de las interpolaciones para obtener
una cobertura completa de valores estimados del pardmetro a esa escala. Por lo
cual, utilizan diferentes funciones igualmente probables para representar la
variacion del campo paramétrico (cada una representa una realizacion); la familia
de estas funciones se denomina funcion estocastica, de la cual se calcula una
distribucién de probabilidad asociada a las realizaciones, que expresa la
incertidumbre asociada a la estimacion de la variacion del pardmetro. En cada
realizacion se hace un procedimiento de agregacion para obtener un parametro
efectivo y luego se estima su distribucién de probabilidad, que expresa la
incertidumbre en la estimacién del parametro efectivo.

Los valores agregados en cada realizacion pueden ser empleados para generar
outputs del modelo, con los cuales se estima su distribucion de probabilidad para
expresar la incetidumbre asociada a la(s) variable(s) de salida del modelo y/o
variables de estado (Wigmosta y Prasad, 2005).

Promediar las Ecuaciones del Modelo (Integraciéon analitica y modelos de
multi-escala). Este método de agregacion consiste en escalar el modelo desde una
escala de soporte menor (S1) a una escala de soporte mayor (S2); el procedimiento
se desarrolla analiticamente, promediando las ecuaciones espacial o
temporalmente. El modelo agregado a la escala “S2” debera calcular el valor de
la(s) variable(s) de salida con valores de pardmetros y/o inputs soportados a esa
escala (S2), o con valores de pardmetros y/o inputs soportados a la escala menor
(S1) (Wigmosta y Prasad, 2005).

Segun Bierkens et al. (2000), el ejemplo mas conocido de este enfoque es la
derivacion de la ley de Darcy a partir de las ecuaciones de Navier-Stokes. Con
relacion al escalamiento de modelos de infiltracion, ha habido diversas
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investigaciones pero sus soluciones no son Unicas y representan una aproximacion
a la tasa de infiltracion real (Wood et al., 1986; Craig et al., 2010).

Los modelos resultantes pueden ser: Deterministicos si la variacion espacial o
temporal es descrita por una Unica funcién deterministica (promediacién en
volumen o temporal); Estocasticos si la variacion espacial o temporal se representa
a través de una funcién estocéstica, el enfoque estocéstico es conocido como
promediacion en conjunto (ensemble averaging en lengua inglesa), ya que trata de
encontrar una ecuacion diferencial que describa la media de los valores aleatorio de
la(s) variable(s) de salida (Bierkens et al., 2000; Haltas, 2006).

2.6.2 Métodos de Desagregacion

La desagregacion consiste en representar la variacion de una propiedad a una
escala de soporte menor (S1) a partir de algunas caracteristicas de la propiedad
(como media, varianza, funcién de distribucidn, etc.) dadas a una escala de soporte
mayor (S2).

Los métodos de desagregacion pueden clasificarse de acuerdo al tipo de
problema: Deterministico, Estocastico condicional y Estocastico no condicional.

Problema Deterministico. En el problema deterministico se asume que se
conoce exactamente el promedio de la propiedad a la escala de soporte mayor
“S2”, y el objetivo es encontrar una funcién deterministica que describa la
variacion espacial o temporal en la escala de soporte menor “S1”. Dicha funcion
puede ser empirica, con soporte en leyes fisicas y/o con uso de informacidn auxiliar
(Bierkens et al., 2000).

Problema Estocastico Condicional. Se asume que se conoce exactamente el
promedio de la propiedad a la escala de soporte mayor “S2”, y se busca un
conjunto de funciones igualmente probables que describan la variacion espacial o
temporal de la propiedad a la escala de soporte menor “S1” condicionada a que el
promedio de cada funcién individual sea igual al promedio conocido de la
propiedad (Bierkens et al., 2000; Bléschl, 2005b).
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Problema Estocastico No Condicional. Se asume que no se conoce
exactamente el promedio de la propiedad a la escala de soporte mayor “S2” y se
conoce su funcion de distribucién de probabilidad. EI propdsito es encontrar un
conjunto de funciones igualmente probables que describan la variacion espacial o
temporal a la escala de soporte menor “S1”, tal que la funcion de distribucion de
probabilidad de los promedios de dicho grupo de funciones sea estadisticamente
equivalente a la funcion de distribucion de probabilidad del promedio conocida
(Bierkens et al., 2000).

56



Capitulo 3

EFECTO DE ESCALA
ESPACIAL Y TAMANO DE
CELDA

En este trabajo se define el efecto de escala espacial como la influencia de la
variabilidad espacial de procesos, heterogeneidad espacial de pardmetros y la no
linealidad de las ecuaciones del flujo en la agregacién de parametros hidrolégicos
desde la microescala (S1) hacia la mesoescala (S2). La microescala debe ser
entendida como el soporte minimo en el cual son validas las ecuaciones para un
proceso dado; la mesoescala se refiere a una escala mayor en la cual se utilizan
parametros efectivos. El efecto espacial esta constituido por el efecto de
variabilidad espacial, que manifiesta la influencia de la heterogeneidad de
parametros hidroldgicos a nivel de microescala sobre los parametros efectivos en la
mesoescala, y por el efecto de escalado espacial, entendido como la consecuencia
de agregar procesos no lineales de la microescala a la mesoescala a través de un
método de escalado (Barrios y Francés, 2011).

La organizacion espacial de la heterogeneidad es importante para determinar el
grado de conectividad en un sistema hidrolégico y ésta a su vez, ejerce un fuerte
control sobre la respuesta del sistema, por tanto interesa el desarrollo de métodos
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para tratar el efecto estructural (organizacion) en la modelacion (Schulz et al.,
2006; Van Nieuwenhuyse et al., 2011). Wood et al. (1988) introdujeron el
concepto de area elemental representativa (REA) y demostraron que al variar las
caracteristicas de la estructura espacial (organizacién) de la topografia, propiedades
del suelo y lluvia se generan respuestas variables espacialmente, pero al ir de un
estado organizado a aleatorio todas las respuestas son similares espacialmente. La
principal caracteristica del concepto REA es determinar la escala en la cual la
organizacion de las caracteristicas de la cuenca deja de ser importante, sin embargo
dicha escala es particular para cada cuenca y puede variar en diferentes ambientes
y procesos (Wooldridge y Kalma, 1999).

Aunque la unidad de modelacion tenga el tamafio de REA continda siendo
importante el efecto espacial, ya que el umbral de REA elimina Gnicamente el
efecto de la organizacion (Beven, 1995) y es necesario utilizar algin método de
escalado. Asumiendo que las ecuaciones de gobierno son vélidas a ambas escalas,
es comun encontrar el uso de operadores de escalado como la media geométrica,
media aritmética, media arménica o procedimientos de optimizacién, pero estos
métodos no incorporan totalmente el efecto de escala espacial (Samaniego et al.,
2010).

En este capitulo se analiza el efecto espacial en dos parametros hidroldgicos que
describen las principales caracteristicas hidrolégicas de la parte superior del suelo:
La capacidad de almacenamiento estatico y la conductividad hidraulica saturada.
Estos parametros son utilizados en la conceptualizacion de la infiltracion en el
modelo hidroldgico distribuido TETIS, la produccion de escorrentia se modela
utilizando cinco tanques conectados en cada celda de modelacién, y la propagacion
en cauces es gobernada por la onda cinemética teniendo en cuenta las
caracteristicas geomorfologicas de la red de cauces (Vélez, 2001; Francés et al.,
2007; Vélez et al., 2009).

La principal virtud del modelo TETIS es la representacion explicita de la
variabilidad y el uso de una estructura separada de parametros para la calibracién
de parametros efectivos (Francés et al., 2007). El uso de pardmetros efectivos es
necesario para corregir errores en variables de entrada, estimacion de pardmetros y
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efectos de escala espacial y temporal, sin embargo los pardmetros calibrados a una
escala no son validos a otras escalas.

A través del disefio de un experimento sintético utilizando el concepto de
parametros efectivos no estacionarios se busca dar una discusién en torno a las
siguientes preguntas de investigacion: 1) ¢La estructura de heterogeneidad espacial
de los pardmetros del modelo permite que se pueda identificar un tamafio de celda
Optimo para la modelacién?, 2) ¢(El concepto de area elemental representativa esta
relacionado en alguna forma con un tamafio de celda 6ptimo?, 3) ¢Se puede reducir
la incertidumbre de los pardmetros en alguna escala umbral?

3.1 Experimentos Numericos

3.1.1 Modelo hidrologico

La infiltracion en TETIS esta representada en los tanques de almacenamiento
estatico y almacenamiento superficial (Figura 3-1). El tanque de almacenamiento
estatico representa el almacenamiento de agua capilar en la parte superior del suelo
mas las abstracciones iniciales y tiene un maximo almacenamiento denominado
“capacidad de almacenamiento estatico” H,. La precipitacion X, se almacena en
este tanque hasta que se alcanza su capacidad de almacenamiento H, . Por tanto, el
volumen de agua excedente se define en forma discreta asi:

Xyp =Max(0; Xy —H, +Hy, 1) 3.1

Donde, H, es el volumen de agua almacenado en el tanque de almacenamiento
estatico al final de cada intervalo de tiempo At. De acuerdo con esta
conceptualizacion, la capacidad de infiltracion es ilimitada cuando la humedad del
suelo esta por debajo de la capacidad de campo (limite de la capacidad capilar) y
consecuentemente la infiltracion capilar puede expresarse por:

Dy = Xyp = Xpy 3.2
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El estado de humedad del tanque de almacenamiento estatico se actualiza
empleando la siguiente expresion:

Hit = Hye1 + X — Xop 3.3

La evapotranspiracion real Y, es modelada en funcion del agua almacenada H,,
la evapotranspiracion potencial ETP y el indice de vegetacion 4 (el cual varia en
relacion al mes considerado, m) a través de la siguiente ecuacion:
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Figura 3-1. Conceptualizacién de los tanques de almacenamiento estatico y almacenamiento
superficial en el modelo TETIS
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Yy, = Min(ETP-A(m);Hy, ) m=12,.12 3.4

Cuando el tanque de almacenamiento estatico alcanza su capacidad de
almacenamiento H,, la capacidad de infiltracion toma valores cercanos a la
conductividad hidraulica saturada k, y la infiltracion gravitacional puede
expresarse a través de la siguiente ecuacion:

Xgp =Min( Xy At k) 35
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Donde At es la discretizacion temporal. La infiltracion total se expresa como la
sumade D, y X;. El tanque de almacenamiento superficial representa el agua en la
superficie de las laderas, dando lugar a la escorrentia directa y tiene como input el
flujo D,:

Dyt = Xop = Xt 3.6

Para abordar las tres preguntas formuladas anteriormente, se considera la
heterogeneidad espacial de los parametros capacidad de almacenamiento estatico
H, Y conductividad hidrdulica saturada k. Sin pérdida de generalidad, en el
andlisis no se incluye la intercepcion, y la evapotranspiracion se considera como
una reduccion de la entrada en el modelo.

3.1.2 Generacién de Campos aleatorios de parametros

Para analizar como la heterogeneidad de los pardmetros H, y k, en la
microescala S1 afecta a los parametros efectivos calculados en cuatro mesoescalas
diferentes (S2a,S2b,S2c yS2d), se generaron campos aleatorios de parametros. En
la Tabla 3-1 se presentan las dimensiones de las escalas espaciales y en la Tabla
3-2 se presentan los estadisticos de los campos de pardmetros generados. Estas
escalas deben ser consideradas como indicativas y su importancia esta dada en
términos relativos entre S1 y S2. Para la generacion de los campos aleatorios de
parametros se aplicd la técnica de muestreo hipercubo latino, asumiendo
estacionareidad en sentido amplio para suelos isotrépicos con distribucion beta y
lognormal en los parametros H, y k, respectivamente y un modelo de
dependencia exponencial (Vauclin et al., 1994; Oldenborger et al., 2003; Gupta et
al., 2006; Ceddia et al., 2009):

-3h

p(h):exp(?J 3.7

Donde, h es la distancia entre pares de puntos y a es la longitud de correlacion.
Los campos de parametros fueron generados para 18 longitudes de correlacién (a =
2.5, 5, 10,... 50, 75, 100, 150, 250, 500, 2500 and 5000 m), las cuales cubren el
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rango de mesoescalas considerado. Para cada longitud de correlacion se calcularon
500 campos correlacionados en las mesoescalas S2a y S2b, 2500 campos
correlacionados en la mesoescala S2c y 5000 campos correlacionados en la
mesoescala S2d. El patron de dependencia espacial se reprodujo aplicando la
metodologia basada en la factorizacion de Cholesky, cuya descripcion detallada se
encuentra en Pinder y Celia (2006).

Tabla 3-1 Escalas espaciales empleadas en el estudio

Notacion Soporte (M%)
S1 (Microescala) 1x1
S2a (Mesoescala) 5x5
S2b (Mesoescala) 15x 15
S2¢ (Mesoescala) 45 x 45
S2d (Mesoescala) 100 x 100

Tabla 3-2 Estadisticos de los campos aleatorios de pardmetros usados en los experimentos

Parametro 9l o/u
H 100 mm
! 70 mm 05-1.0-15-2.0
K 60 mm/h 05-1.0-15-2.0
s 20 mm/h

3.1.3 Parametros efectivos en la mesoescala

Las simulaciones con el modelo hidroldgico se llevaron a cabo para cada
realizacion usando una combinacién de diferentes tormentas y estados iniciales
para cubrir un rango amplio de estados del sistema. Las variables de salida X, y
X5 se agregaron linealmente (Bierkens et al., 2000) para calcular sus valores en las
mesoescalas S2a, S2b, S2c y S2d:
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X,[S2], = me [s1], NZ Max( 0; Xy, [S1], —H, [S1]; +Hy 4 [S1], )

i=1

X[82], = szt s1], ZMln(XZt[Sl] Atk [1]; ) 3.9

Donde X;[s2] representa el valor de la infiltracion gravitacional en las
mesoescalas S2a, S2b, S2c 0 S2d y N es el nimero de celdas en la
microescala, las cuales son 25, 225, 2025 y 10000 respectivamente (una
interpretacion similar puede extenderse a X,[S2]). La parametrizacion relacionada
con la agregacion de los procesos no lineales es compleja debido a la presencia de
umbrales en las Ecuaciones 3.1 y 3.5. Para dar solucién a esta dificultad se ha
propuesto la inversion de estas ecuaciones, lo cual da como resultado la aparicion
de parametros efectivos no estacionarios. Esta técnica permite calcular H,[S2]
cuando X,[s2] es mayor a cero, pero genera una solucién indeterminada para
H,[s2] cuando X,[s2] es igual a cero. Sin embargo, se puede asumir valida la
Ecuacion 3.10 para valores de X,[s2] iguales a cero preservando el balance de
masa. La inversion de la Ecuacion 3.5 permite establecer que el pardmetro k,[S2]
es igual a X3[s2] cuando X;[S2] es menor que X,[S2], pero es indeterminado
cuando X,[s2] es igual a X;[s2]. Este inconveniente es resuelto asignando el
valor conocido de la variable X,[s2] a k,[s2]. Los parametros efectivos se
expresan en la mesoescala mediante las siguientes ecuaciones:

H, [S2] = X, [S2] +H,[S2)1 — X, [S2]; 3.10
ks[$2], = X,[s2]-(a™  si Xg[S2) = X, [S2]; 11
t Xs[s2] - (A ™ caso contrario '

Donde, los flujos X,[s2] ¥ X3[S2] estan definidos por las Ecuaciones 3.8 y
3.9. A partir de las Ecuaciones 3.10 y 3.11 se puede observar que los parametros
efectivos en la mesoescala no son estacionarios.

La no linealidad de las ecuaciones de los flujos hace que sea dificil abordar el
problema de escalado de la microescala a la mesoescala. Asumiendo vélidas las
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ecuaciones de gobierno en ambas escalas, es comln encontrar en la literatura la
aplicacion de operadores de escalado, ya mencionados anteriormente, como la
media geométrica, la media aritmética, la media armonica o procedimientos de
optimizacién para escalar los parametros efectivos. Sin embargo, estos métodos no
incorporan completamente el efecto de escala dentro de los parametros efectivos.
La formulacion inversa utilizada en este trabajo para calcular parametros efectivos
no estacionarios permite evitar dicho problema.

3.2 Resultados y discusion

Al escalar los parametros efectivos H, y k, desde la microescala S1 a las
mesoescalas S2a, S2b, S2¢c 0 S2d se obtienen pardmetros efectivos no
estacionarios porque dependen en cada instante de tiempo de las variables de
entrada y estado. En la Figura 3-2 se observa que la capacidad de almacenamiento
estatico efectiva en la mesoescala S2c tiene una fuerte dependencia en la
precipitacion X1[s2], el almacenamiento H,[s2] y el promedio de Hu[s1], pero
una menor dependencia del coeficiente de variacion de Hu[s1]. La conductividad
hidraulica efectiva k,[S2] tiene un comportamiento similar, pero muestra una
mayor sensibilidad al coeficiente de variacion del parametro correspondiente en la
microescala.

Los parametros efectivos en la mesoescala pueden tomar valores entre cero y el
promedio del pardmetro en la microescala (Figura 3-2). El hecho de que la
capacidad de almacenamiento estatico en la mesoescala H,[s2] Yy la conductividad
hidraulica saturada en la mesoescala k,[S2] tengan como limite el promedio de
H,[S1] v k,[S1] respectivamente se debe a que el problema de agregacion se hace
lineal cuando todas las unidades de modelacion en la microescala contribuyen a la
generacién de flujo. Este resultado es consistente con los resultados analiticos
reportados por Francés et al. (2007) para el caso de campos de parametros con
independencia e idéntica distribucion (i.i.d.).
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Figura 3-2 Izquierda: Capacidad de almacenamiento estatico efectiva H,[s2] en funcidn de la
precipitacion X,[s2], humedad disponible H,[s2] y heterogeneidad espacial de H,[s1] . Derecha:
Conductividad hidraulica saturada k,[s2] en funcion del exceso de humedad X,[s2] y la
heterogeneidad espacial de k,[s1] . Ambos paraa =50 m

A media que disminuye el tamafio de la mesoescala para un mismo valor de la
longitud de correlacion, las varianzas de H,[S2] ¥ k,[S2] se aproximan a la
varianza correspondiente en la microescala (Figura 3-3). Estas maximas varianzas
ocurren cuando se alcanza la saturacién en la microescala, y solo en este caso las
varianzas del conjunto de realizaciones de H,[S2] Y k[S2] tienden a las
varianzas en la microescala para longitudes de correlacion grandes, y por tanto las
siguientes ecuaciones se satisfacen:

lim Var (H, [s2]) = o (H, [S1]) Vv Sl < S2 3.12
a—o
lim Var (ks [$2]) = o2 (ks [S1]) VSl < S2 3.13
a—0

En este trabajo se denomina caso “tipo 1” cuando los pardmetros efectivos son
iguales al valor medio del campo de pardmetros en la microescala (lo cual ocurre
en la condicion de saturacion en la microescala) y se define el factor de reduccion
de varianza (VRF) como la relacion entre la varianza del parametro agregado y su
varianza en la microescala.
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Figura 3-3 Factor de reduccion de varianza de H, y k, en funcion de X,[s2]+H,;[S2] ¥ X,[S2]
respectivamente, para cuatro tamafios de celda: A) S2a=5x5m?, B) $2b=15x15m?, C)
S2c=45x45m? y D) S2d =100x100 m?

Rodriguez-Iturbe y Mejia (1974) demostraron analiticamente que VRF para un
campo aleatorio isotrépico y estacionario de lluvia se explica por medio de su
autocorrelacion espacial media p(.). Las simulaciones hechas para el caso “tipo 17

son coherentes con
cumpliéndose las siguientes ecuaciones:

lo reportado con Rodriguez-lturbe y Mejia (1974),
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VRE, (Hy) = 282D _ 5y oy 3.4

o? (H,[s1])

Var (kg [S2])

VRF, (k) = o7 (k. [51) = p(ks[S1]) 3.15

La agregacién de los pardmetros no es lineal cuando el valor agregado en la
mesoescala es mas pequefio que el promedio del respectivo pardmetro en la
microescala. Estos casos son definidos como “tipo 2”, y en ellos el VRF no puede
expresarse mediante las Ecuaciones 3.14 y 3.15, ya que VRF es menor que la
autocorrelacion espacial media de cada proceso aleatorio en la microescala (Figura
3-4). El caso “tipo 2” para H, ocurre cuando al menos una celda de la microescala
dentro de S2 no alcanza la capacidad de almacenamiento estatico y H,[S2] es
igual a H,[s2] al final del intervalo temporal (Ecuacion 3.10). A partir de las
Ecuaciones 3.9 y 3.11 se puede demostrar que el caso “tipo 2” para k, ocurre
cuando por lo menos uno de los flujos X,[s1] dentro de la extension S2 no
alcanza el umbral At-k; y k [S2] es igual a Xs,t[SZ]'(At)*l- Aplicando de nuevo
el resultado de Rodriguez-lturbe y Mejia (1974), el factor de reduccion de varianza
tipo 2 (VRF,) de H, y k, se define de la siguiente manera:

Var(H,[S2],t)

VRF, (H,,t)= O'Z(Hl[Sl] 0

= p(Hy[s1].1) 3.16

Var (k,[S2],t)- At?

VRF, (k,t) =
2( S ) O'Z(Xg[Sl],t)

= p(X5[s1l,t) 3.17

Es importante notar la diferencia entre las anteriores ecuaciones con las
Ecuaciones 3.14 y 3.15: en el caso “tipo 2” la correlacion media corresponde a la
variable de estado e input y no al parametro en la microescala. La Figura 3-4
muestra una constatacion de este resultado tedrico con los experimentos de Monte
Carlo realizados, observandose una correspondencia de los valores del VRF,
(lineas) con la correlacion media corresponde a la variable de estado e input.
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Figura 3-4 Comparacion del VRF2 de H, y k, con la correlacion media de cada parametro
(Ecuaciones 13y 14) y la correlacion media de H,[S1] ¥ X,[S1] respectivamente, todos en funcion
de I,/a . Todas la graficas corresponden a simulaciones transitorias en los tiempos A) 90 min, B) 160
min, y C) 340 min
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3.2.1 De la microescala a una discretizacion apropiada
en la mesoescala

De acuerdo con la técnica de escalado utilizada, la varianza maxima de los
parametros efectivos en la mesoescala coincide con el valor de su respectiva
varianza en la microescala, cuando la longitud de correlacion es muy grande para
cada mesoescala (Ecuaciones 3.12 y 3.13). Sin embargo, cada campo aleatorio con
una longitud de correlacion dada tiene su propia maxima varianza en la mesoescala
(Figura 3-3). Estas varianzas méaximas para todo el grupo de campos aleatorios se
presentan en la Figura 3-5, donde se puede observar una reduccién significativa de
sus valores a medida que la relacién entre el tamafio de celda de la mesoescala y la
longitud de correlacion se incrementa para las cuatro mesoescalas S2a, S2b, S2c
y S2d. En otras palabras, H,[s2] ¥ k[s2] tienden a tener el mismo valor a medida
gue se incrementa el ratio entre el tamafio de celda y la longitud de correlacion.

— 1 00 HH 1y LR .Y

% = %%

= 23 Oy,

= : %
~ O o '
[ &

— A —

= 0.5 % = 0.5 o ]
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Figura 3-5 Relacion entre la varianza maxima de los parametros efectivos y la varianza de los

parametros en la microescala, en funcion de la relacion entre el tamafio de celda con la longitud de
correlacion

La reduccion de varianza de S1 a S2 esta en el rango entre 75 a 95% para
valores de 1,/a entre 1y 2. Como puede apreciarse en la Figura 3-6, la reduccion
de varianza no esta influenciada por el modelo de dependencia espacial usado para
representar los campos de pardmetros en la microescala. Esto indica que si se desea
escalar un campo de parametros desde la microescala a la mesoescala, el tamafio de
la mesoescala 1, debe ser mayor que la longitud de correlacion en la microescala,
teniendo en cuenta que |, debe estar restringida por un tamafio limite superior en el
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cual comienza un nivel de organizacién superior. La precipitacion tiene por lo
general una longitud de correlacion mayor que las caracteristicas del suelo, por
tanto esta fuente de variabilidad se considera como un nivel superior de
variabilidad sin relevancia dentro de las mesoescalas analizadas.
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Figura 3-6 Relacion entre la varianza maxima de los parametros efectivos y la varianza de los
parametros en la micorescala, en funcion de la relacion entre el tamafio de celda y la longitud de
correlacion, para el caso de H, (izquierda)y k, (derecha). En ambos casos se usan tres modelos de
dependencia espacial y un tamafio de celda fijo de 15 m

Asumiendo que la conceptualizacién del modelo hidroldgico es apropiada para
representar los procesos modelados en la microescala, la estructura de variabilidad
espacial expresada en términos de la longitud de correlacion es un atributo
relevante para tomarlo entre los criterios para seleccionar un tamafo de celda.
Cuando I, > a, comienza a ser menos importante la representacion del patrén de
variabilidad espacial, en este caso la mesoescala es suficiente para representar el
proceso hidrolégico ya que todas las realizaciones tienden a producir una respuesta
similar del sistema.

3.2.2 Relacion del concepto de REA con un tamafio de
celda 6ptimo

La tendencia a disminuir la varianza de los parametros efectivos a media en que
aumenta 1, /a esta relacionada con el concepto de REA. Cuando las variaciones en
los valores estimados de los parametros efectivos son pequefias, el VRF tiende a la
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asintota inferior en la Figura 3-5 y se alcanza un tamafio de celda critico, localizado
en el punto de inflexion de la curva. Cuando la curvatura es concava, la tasa de
reduccidn de varianza es alta para un incremento en la escala. Por otro lado, cuando
la curva es convexa, la tasa de reduccion de la varianza es baja para un incremento
similar en la escala. Este punto critico coincide con las caracteristicas de REA,
descritas por Wood et al. (1988) asi:

e Se deben distinguir tres dominios de escala diferentes. EI primero es la
escala de variacion significativa de la respuesta hidroldgica (en este
trabajo es S1), el segundo dominio es el tamafio de REA, v el tercer
dominio (el cual no fue considerado en este trabajo) representa
variaciones lentas, inhomogeneidades gruesas, 0 una escala de un nivel
superior de organizacion espacial.

e La respuesta hidrologica promedia obtenida en el tamafio de REA debe
ser independiente de su tamafio o debe variar poco a medida que se
aumente el tamafio de REA para asegurar que los valores son
estadisticamente representativos del continuo.

o EIl tamafio de REA debe estar definido con respecto a la propiedad
estudiada e invariante con respecto al tiempo y la ubicacién.

El tamafio de celda que adopta las caracteristicas de REA es relativo, y depende
principalmente de la longitud de correlacion. La Figura 3-7 muestra una
estabilizacion de la respuesta del sistema en un ratio 1,/a igual a uno, lo cual
confirma la importancia de la longitud de correlacion en la ocurrencia de un
tamafio de celda con las mismas caracteristicas de REA. Por tanto, el tamafio de
REA no corresponde a un valor fijo y depende de la ubicacion, como se afirma en
Barrios y Francés (2010; 2011). Dado que este tamafio de celda estd fuertemente
influenciado por la estructura de variabilidad espacial, es importante resaltar que
dicho tamafio de celda debe ser menor al tamafio de la unidad cartografica de suelo,
o el tamafio de las laderas donde inicia el proceso de propagacion del flujo a través
de los cauces, y representan un nivel de organizacion superior.
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Figura 3-7 Infiltracion total acumulada en la mesoescala en funcion de la relacion entre el tamafio
de celda medio en la mesoescala y la longitud de correlacion en la microescala. Para una realizacion
en la microescala con H,[s1] promedio de 26.95 mm, k[s1] media de 4.17 mmy a igual a 50 m.
Los célculos son idénticos a los realizados por Wood et al (1988)

El tamafio de REA puede influir en la definicion de un tamafio de celda 6ptimo
para la modelacion hidrolégica de cuencas, debido a que REA esté relacionada con
la longitud de correlacién espacial de los parametros y remueve el efecto del patron
espacial. Ubicaciones con similar estructura estadistica tendran el mismo tamafio
de celda critico que a su vez satisface las caracteristicas de REA; sin embargo, la
determinacion de un tamafio de celda 6ptimo para la modelacion hidroldgica
depende de criterios adicionales muy importantes como la resolucion de los datos
de entrada disponibles, los objetivos de la modelaciéon en un caso concreto, la
discretizacion en la cual se requieren las variables de salida y la escala en la cual
permanecen validos los modelos utilizados para representar los procesos
hidrol6gicos relevantes (como por ejemplo, la separacion entre laderas y red de
cauces).

3.2.3 Propagacion de la incertidumbre de los
parametros y las condiciones iniciales

Las heterogeneidades de H,[s1] ¥ k,[S1] dentro de la mesoescala S2 pueden
ser descritas por sus funciones de distribucion de probabilidad acumuladas (CDFs).
Debido a la incertidumbre en H,[s1] ¥ k[S1] existe una poblacion de CDFs y
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cada realizacion genera un campo de parametros diferente. En la Figura 3-8
(izquierda) se representa el total de realizaciones utilizando la mediana y el limite
superior e inferior del intervalo de prediccion del pardmetro al 95%. La Figura
3-8A corresponde a campos aleatorios de k, controlados por una relacion I,/a
igual a 1 y muestra mayor incertidumbre (intervalo de prediccion méas ancho) que
los mostrados en la Figura 3-8B, que corresponde a una relacion 1,/a igual a 3. De
acuerdo con los pardmetros obtenidos en la mesoescala, la incertidumbre se
propaga a k,[s2] Yy alcanza su méaximo valor cuando el valor del parametro se
aproxima al umbral. La incertidumbre propagada es menor para campos con una
relacion 1,/a igual a 3 (Figura 3-8B). La transferencia de incertidumbre de S1 a
S2 se reduce cuando se usa un tamafio de celda mayor a la longitud de correlacion
de los pardmetros en la microescala. Este resultado es consistente con el trabajo de
Heuvelink y Pebesma (1999), en el sentido de que cuando se trata con
incertidumbres en los pardmetros es importante cuantificar realisticamente la
correlacién espacial, especialmente para reducir la propagacién de la incertidumbre
hacia la mesoescala.
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Figura 3-8 Funciones de distribucion acumuladas de k, en la microescala (izquierda) y sus
correspondientes parametros efectivos en la mesoescala s2c (derecha). A) para I,/a igual a1y B)
para I,/a igual a 3

Bloschl y Zehe (2005) estudiaron la amplificacion de pequefias incertidumbres
como consecuencia de no linealidades en los sistemas hidrolégicos. Ellos afirman
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que los sistemas con umbrales pueden considerarse fuertemente no lineales y la
propagacion de las incertidumbres en estos sistemas es compleja debido a su gran
dependencia en el estado inicial de la cuenca. Siguiendo su analisis, se evalud el
efecto de un patrén de humedad inicial del suelo incierto en la microescala sobre la
habilidad predictiva del modelo en la mesoescala. La humedad inicial del suelo fue
representada como un porcentaje del pardmetro H,, siendo el contenido de
humedad inicial menor de un 5% (valor cercano a un estado seco) y el mayor de
100%, que representa el umbral (capacidad de campo) en el cual inicia el flujo
gravitacional de acuerdo con la conceptualizacion del modelo. Para cada uno de los
estados de humedad inicial aleatorios en la microescala, su valor agregado era
equivalente al valor del estado de humedad inicial en la mesoescala.

Como consecuencia de la incertidumbre en el patron de humedad inicial, la
respuesta hidrolégica tiene un nivel de incertidumbre. En este trabajo se ha
considerado la variabilidad de la infiltracion simulada como una medida de la
incertidumbre en la respuesta del modelo. La Figura 3-9 muestra que la
incertidumbre en la infiltracion total depende del estado inicial del sistema: la
incertidumbre de la respuesta del sistema es pequefia a medida que el estado inicial
tiende a ser mas seco. La dependencia en el estado inicial esta influenciada por la
magnitud de la lluvia. Cuando la lluvia total es 55.43 mm con una duracién de 50 h
(Figura 3-9, arriba) la amplificacion de la incertidumbre desde el estado inicial mas
seco hacia el mas humedo tiene una proporcion 1:2.38. Por otro lado, la
amplificacién de la incertidumbre aumenta a 1:5.11 cuando la lluvia total es de 25
mm con una duracion de 0.83 horas (Figura 3-9, abajo).

Se realizaron simulaciones para lluvias de 110.86 y 221.74 mm con duracion de
50 horas, y se encontré que la dependencia de la incertidumbre de la respuesta
hidrol6gica en los estados iniciales tiende a disminuir a medida que la magnitud de
la lluvia aumenta; la amplificacion para estos eventos fue 1:1.53 y 1:1.27,
respectivamente. Este comportamiento se explica por el hecho de que una lluvia
fuerte (alta intensidad y larga duracion) permite alcanzar mas rapidamente la
activacién del umbral del proceso, independientemente del estado inicial del
sistema. Por el contrario, el sistema es incapaz de alcanzar el umbral para una
lluvia pequefia (pequefa intensidad y corta duracion) y para estados iniciales secos.
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Efecto espacial y Tamafo de celda

Con base en lo anterior, se puede afirmar que la dependencia de la
incertidumbre de la infiltracion total con el estado inicial del sistema se debe a la
ocurrencia de la activacién del umbral de flujo gravitacional. En concordancia con
Zehe y Bloschl (2004), se ha encontrado que la predictabilidad de la respuesta
hidroldgica es mejor mientras el estado del sistema esta alejado del umbral y se
reduce cuando el sistema se acerca a éste.
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Figura 3-9 Infiltracion total acumulada en la mesoescala S2c para varias realizaciones de estados
inicales en la microescala (puntos) versus el estado de humedad inicial equivalente en la mesoescala.
Par una relacion 1,/a igual a 1.125 y una discretizacion temporal de 10 min. Arriba: Para una
lluvia total de 55.43 mm y duracién 50 horas. Abajo: para una lluvia total de 25 mm y duracién 0.83
horas. Las lineas solidas representan la mediana y las lineas punteadas el intervalo de prediccion al
95%
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Capitulo 4

METODO DE
PARAMETRIZACION DE
HETEROGENEIDADES A
NIVEL DE MICROESCALA

El efecto de las heterogeneidades a nivel de subcelda en la prediccion
hidrolégica ha sido estudiada por varios autores, sus resultados han mostrado que
este efecto es mas importante en condiciones medias de humedad, pero menos
importante si el sistema esta saturado, si tiende muy rapidamente a la saturaciéon o
si el sistema almacena toda o casi toda la humedad que ingresa (Sivapalan y
Woods, 1995; Liang et al., 1996; Liang y Xie, 2001). Woolhiser et al. (1996) y
Bronstert y Bardossy (1999) encontraron que el efecto de la heterogeneidad a nivel
de subcelda sobre la generacion de escorrentia superficial es importante cuando el
volumen de escorrentia es una fraccion pequefia de la precipitacion; Merz y Plate
(1997) reportaron que el efecto de la variabilidad espacial se reduce para tormentas
con intensidades muy pequefias al igual que en el caso de tormentas con
intensidades muy altas; en el caso de las tormentas pequefias la contribucién a la
generacion de escorrentia es tan pequefia que el efecto de la heterogeneidad se hace
irrelevante (la mayor parte del flujo se almacena en el sistema). Por otra parte,
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cuando las tormentas son muy intensas el area contribuyente es muy grande debido
a que el sistema se satura rapidamente. Un andlisis similar se puede inferir del
trabajo de Merz y Béardossy (1998). Binley et al. (1989) utilizaron campos
aleatorios de conductividad hidraulica saturada para intentar reproducir el flujo
superficial y subsuperficial mediante conductividades efectivas; de acuerdo con sus
resultados, los parametros efectivos mostraron dependencia del evento de tormenta
para suelos con permeabilidades bajas. Morbidelli et al. (2006) utilizaron campos
aleatorios de conductividad hidraulica y lluvia para analizar su efecto en la
infiltracién agregada y concluyeron que dicho efecto puede ser ignorado para
lluvias muy fuertes y con valores mucho mayores que la conductividad hidraulica
del suelo. Ajayi y Fonseca (2007) también refuerzan la teoria de que la variabilidad
espacial de las propiedades hidraulicas influencia la respuesta hidrol6gica,
especialmente para eventos de tormentas con baja intensidad.

Zeng et al. (2002) incorporaron la variabilidad espacial de la precipitacion e
infiltracién a nivel de subcelda en un modelo de circulacién regional acoplado a un
modelo hidrolégico y encontraron una mejor representacién de los procesos
hidrol6gicos al tener en cuenta dichas heterogeneidades. Haddeland et al. (2002)
realizaron un estudio sobre la influencia de la resolucidn espacial en caudales
simulados con el modelo hidrolégico VIC y encontraron que la sensibilidad de la
respuesta hidroldgica del modelo a la escala espacial disminuye cuando se
parametriza la variabilidad a nivel de subcelda, lo cual soporta los resultados de
Habets et al. (1999). Taskinen et al. (2008) elaboraron un ANOVA con los
resultados de un experimento de tipo Monte Carlo hecho para estudiar la influencia
de la heterogeneidad espacial de la conductividad hidraulica saturada en la
generacién de escorrentia. EI ANOVA mostré que el coeficiente de variacion de la
conductividad hidraulica saturada afecta la variabilidad del flujo total (volumen),
pero tiene poca influencia en efectos dindmicos como los picos de crecida.

En este capitulo se presenta el desarrollo de ecuaciones de escalado para los
parametros hidroldgicos capacidad de almacenamiento estatico H,, conductividad
hidraulica saturada del suelo k, y conductividad hidraulica saturada del sustrato
del suelo k, mediante la utilizacion del concepto de pardmetros efectivos no
estacionarios.
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4.1 Parametros efectivos no estacionarios

En este apartado se utilizan parametros efectivos no estacionarios para tratar el
efecto de escala espacial en tres parametros efectivos: capacidad de
almacenamiento estatico (el cual controla la infiltracién capilar), conductividad
hidraulica saturada del suelo (control de la infiltracion gravitacional) vy
conductividad hidraulica saturada del sustrato del suelo (control de la percolacion).
La principal virtud de utilizar parametros efectivos no estacionarios es que
mediante la formulacion inversa presentada en la seccion 3.1.3 permiten transferir
la variabilidad espacial desde la microescala hacia la mesoescala. El uso de
operadores de escalado tradicionales como la media aritmética, media geométrica,
media armoénica o valores calibrados generan respuestas sesgadas en la mesoescala
con respecto a los valores simulados en la microescala. La Figura 4-1 muestra estas
diferencias para una de las simulaciones realizadas en el capitulo anterior.
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Figura 4-1 Comparacion de la infiltracion simulada en la mesoescala utilizando diferentes
operadores de escalado (S1=1m y S2=100 m).
Trabajar con parametros efectivos no estacionarios mediante la aplicacion de las
ecuaciones 3.10 y 3.11 para los parametros H, y k, respectivamente, implica
resolver las ecuaciones del flujo en la microescala y luego agregar los flujos
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linealmente, lo cual demanda una importante capacidad de computo. Para evitar la
ejecucion de célculos en la microescala es necesario desarrollar ecuaciones que
permitan escalar los pardmetros efectivos no estacionarios y dar una solucion
directa en la mesoescala. En la seccion 4.2 se presenta un procedimiento basado en
la derivacion de funciones de distribucidon de probabilidades para relacionar los
parametros hidraulicos del suelo en la microescala con pardmetros efectivos no
estacionarios en la mesoescala, y se comprueban a través de simulaciones de
Monte Carlo. Debido a que los parametros efectivos no estacionarios basados en
las funciones de distribucion derivadas requieren de integraciéon numérica para su
solucion, su aplicacion en un caso de estudio con un elevado nimero de celdas
resultaria inabordable desde un punto de vista computacional. Por tanto, se
desarrollaron ecuaciones de escalado semi-empiricas, que son presentadas en la
seccion 4.3.

4.2 Funciones de distribucion de
probabilidad derivadas para escalar
parametros hidroldgicos

Una distribuciéon derivada se refiere a una funcién de densidad de probabilidad
(PDF) de una funcion de variables aleatorias con distribucion conocida. Para
obtener la PDF se utiliza el método de dos-pasos (en inglés “two-step approach”),
primero se calcula la funcion de distribucion acumulada (CDF) y luego por
diferenciacion se obtiene la PDF (Bertsekas y Tsitsiklis, 2008). De acuerdo con la
formulacion inversa del parametro H, en la mesoescala (Ecuacién 3.10), su valor
es equivalente al estado de humedad al final del intervalo Hj: . Por tanto, el valor
de Hy[S2] coincide con el primer momento de la distribucién de Hy; .

Dadas las ecuaciones del excedente de precipitacion X, y humedad al final del
intervalo Hy;:

X2,t = max(O, Xl,t —Hy + Hl,t—l) 4.1
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Hyt = Hytr + Xot — Xot 4.2

y reemplazando la ecuacion 4.1 en 4.2 se tiene que la humedad al final del
intervalo es:

Hit = Hytg + Xt — max(O, X1t —Hu + Hl,t—l) 4.3

La ecuacion 4.3 puede expresarse asi:

_ 4.4
Hu Sl Hl,tfl + Xl,t > Hu

{Hl,t—l + Xt St Hyta+ Xy <Hy
Hit =

A continuacion se calcula la CDF y PDF de Hi: con independencia espacial
asumiendo una distribucién uniforme (seccién 4.2.1) y luego una distribucion beta
(seccion 4.2.2) para Hy .

4.2.1 Caso de H, con distribuciéon uniforme

Si Hyta+ X1t >Hy, Yy Se considera que Hi y Hy son variables aleatorias
asumiendo que Hy tiene una distribucion uniforme U (0,by) (que mas adelante se
cambiard por una distribucion beta) y Hit1 =w-Hy, donde w es una constante en
el intervalo [0,1]. Entonces la funcion de distribucion de Hi: queda definida por la
siguiente ecuacion (de acuerdo con la convolucion en la Figura 4-2):

bw+X,

Figura 4-2 Dominio de integracion del estado de humedad al final del intervalo
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bl Xl Hl,t
Fao (Hi) = J, " (HWF (Hue) dHudHr

Reemplazando las funciones de densidad de Hity Yy Hu en la ecuacion
anterior se tiene que:

bw+X; pHye 101
X1+ J. ——dHudHlvtfl

FHl,l (Hl,t ) = I 0 b_]_ le

1 (bhw+X 1 H
P, (Hl,t):_j " HidHy 1 = —— Hybw = —
blZW Xy ble b_l_

dFHl,t (Hl,t )

fh, (Hit) = o
1t

1
fry, (Hit) :H 45

Como era de esperar, la ecuacion 4.5 demuestra que la funcion de densidad de
Hi: es igual a la funcion de densidad de H, cuando Hitg+ Xyt >Hy. A

continuacion se calcula la funcion de distribucion y densidad de Hi: para el caso
enque Hyt1+ X1t <Hy:

b pHie
Fh,, (Hit) = Io .[o f (Hy)f (Hyt)dHudH1t 4

bopHe 1 1
FHL! (Hl,t)z.[ J _—dHudH]_’t_l

090 Iy hw
1 b 1 H
FHM (Hl,t ) = @J‘O Hl,thl,t—l = @ Hl,tbl = bl_]\;\t,
1
fH1,| (Hl,t ) = bl_\N 46

De acuerdo con la ecuacién 4.6, la funcién de densidad de Hi: es igual a la
funcién de densidad de H; al inicio del intervalo cuando Hyt 1 + X1t <Hy.
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4.2.2 Caso de H, con distribucion Beta

Teniendo en cuenta las anteriores consideraciones, ahora se asume que Hy
sigue una distribucion beta [Beta(a,b)]-A, donde A es el factor de escala de la
distribuciéon y ayb son los pardmetros de la distribucion. A partir de las
Ecuaciones 4.5y 4.6, la funcién de densidad de Hi: queda expresada asi:

a-1 b-1
M(ﬂj (1—m) si Hita+ Xoe > Hy
I'(a) T'(h)\ A

fh,, (Hat) = o o 4.7
I'(a+b) (Hl,tlj (1_ Hl,tl) Si Hips+ Xie < Hy
['(a) T\ A-w A-w
Los limites de integracion para calcular el primer momento son:
e El minimo valor que puede tomar la variable aleatoria: 0
e Elvalorenque Hita+ Xyt =Hu: ne/(1—w)
e El valor maximo que puede tomar Hyt1 + Xgt: A-W+n
El primer momento de la funcién de densidad de Hi: esta dado por:
J—w) H I a-1 b-1
Huls2) = [ W’_U.M.(ﬂj (1_ﬂ) dH, +
0 A T(a)T'(h) LA A 48

dHyt1

JAW+W Hita+ Xt T'(a+h) .(Hl,tl)a_l(l_ Hl,tljb_l
n/Q-w)  A-W I'a) - T'(b) LA-w AW

La solucidn particular de la Ecuacion 4.8 para el caso en que los pardmetros a y
b sean iguales a 2 es:

¥ (4A-3k) _ M [6n? —8nm, +3m? ]+ Awm? [6n —dmi] |
273 2(Aw)®
2 2
Hy [SZ]t — II [6nt2 —8nil; +3|t2]+AWIt [6“( _4It] Si k<A 49
2(Aw)®
A si k=>A
2
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donde,
Ne = Nea + Xat
k= nt/(l—W)

my = AW+ g

4.2.3 Caso de ks con distribucion lognormal

El valor del pardmetro ks en la mesoescala es equivalente al primer momento
de la funcion de distribucién de X3 (Ecuacion 3.11). Para una funcién de variables
aleatorias como la representada por la Ecuacion 4.10 su funcion de distribucion de
probabilidad y su funcién de densidad se deducen asi:

X3 =min(Xz,At-ks) 4.10
Fx, (X3) =1-P(X2 > X3,At-ks > X3)
Fx, (X3) =1-P(X2 > X3)-P(At-ks > X3)
Fx. (X3)=1-[1-P(X2 < X3)]-[1-P(At-ks < X3)]
Fx, (X3) =1-[1-Fx, (X3)]-[1- F (X3/At)]
Fx, (X3) =1-[1— R (X3/At)—Fx, (X3)+ F. (X3/At)-Fx, (X3)]
fx, (X3) = R (X3/At)+ Fx, (X3)— R (X3/At)- Fx, (X3)—F. (X3/At)- Fx, (X3)

El parametro efectivo k,[s2] en la mesoescala se ha definido como no
estacionario y de acuerdo con la solucién del problema inverso presentado en la
Ecuacion 3.11 se considera igual a:

L[ R (/) + F (Xs) =i (X/M)- Fi, (Xs)~ Fi (Xs/At)- B (X3)]
At

ks [S 2]1 =

411
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Las funciones R (Xs/At);Fx, (X3);Fx, (X3) Y F. (X3/At) se presentan en el
apéndice Al.

4.2.4 Caso de k, con distribucion lognormal

Las funciones CDF y PDF de X4 se calculan de manera similar:

X, =min(X;,At-k,) 4.12
Fy, [Xa]=1-P (X5 > X4, At-k, > X,
Fy, [Xa]=1-P (X3 > X,)-P(At-k, > X,
P, [Xa]=1-[1-P(X5 <X, )] -[1-P(At-k, < X, )]
Fe, [Xa]=1-[1-Fy, (x4)]-[1— Fe (X, /At)}
Fy, [Xa] :1_[1_ R, (Xo/At)=Fy (Xg)+F (X! AL)-Fy (X4)]
fx, [Xa]= R (XalA)+Fy (Xa) =R (Xg/At)-Fy (Xg) =R (X4 AL)-Fx (X4)

El parametro efectivo k,[s2] en la mesoescala se obtiene con:

[ i, (Xa £ A)+ B, (Xa) = R, (Xa ] At)- Fx, (Xa) = Fi, (Xa / At)- Fk, (Xa)

kp[S2]) =22 v 413

Las funciones F, (Xa/At);Fx, (Xa);Fx, (Xa)y F, (X4/At) se presentan en el
apéndice Al. Las funciones de densidad cambian de forma en cada paso de tiempo,
la Figura 4-3 muestra este comportamiento para tres instantes de tiempo en una
simulacion hecha con las caracteristicas descritas en la Tabla 4-1.
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Tabla 4-1 caracteristicas del experimento de simulacion para testar las funciones de densidad
derivadas analiticamente

No. celdas en la microescala 10000 (100x100)
Parametro Hy (mm) a=2; b=2; amplitud = 20; (dist. Beta)
Parametro ks (mm/h) =5, o® =100; (dist. Lognormal)
Parametro kp (mm/h) 1 =6; o®=144; (dist. Lognormal)
Discretizacion temporal 0.1666 horas
Lluvia Tormenta presentada en la Figura 4-4
Hi 0.2-Hy
t = 10.49 horas t = 12.33 horas t = 19.83 horas
1 0.4
T 05 02
:_: 4
0 0
0 5 10 15 0
Hlf Hl]' HLJr
1.5 2 2
= 1
= I |
05
0 0 0
0 0.5 1 0 0.5 1 0 2 1
3 X3 X3
2 1 1
i 1 2 2
=
o 0 o
0 0.5 1 0 0.5 1 0 2 4
Xy Xy Xy

Figura 4-3 Funciones de densidad de Hir, X5 y X4 (linea negra) de acuerdo con las Ecuaciones
4.8,4.11y 4.13 para tres instantes de tiempo. Las barras grises representan los histogramas de cada
variable para un experimento de simulacién continua definido en la Tabla 4-1

El desempefio de las ecuaciones de escalado analiticas se tested a través de la
comparacion de la respuesta hidroldgica usando estas ecuaciones en la mesoescala
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y la respuesta hidroldgica en la microescala agregada al tamafio de la mesoescala
utilizando simulaciones de Monte Carlo. Los resultados de las simulaciones
numéricas muestran una coincidencia entre las respuestas del sistema en las dos
escalas (Figura 4-5).

100

50

Nuvia (mm/ hora)

0 10 40 50

Tiempo(horas)

Figura 4-4. Tormenta del experimento de simulacidn para testar las funciones de densidad derivadas
analiticamente
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Figura 4-5 Desempefio de las ecuaciones de escalado analiticas en contraste con las simulaciones
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4.2.5 Conclusion

En la Estadistica Matematica se ha investigado la existencia de teoremas
centrales de limite para el caso de variables aleatorias dependientes, pero puede
haber una amplia variedad de distribuciones a las cuales puede tender una relacién
algebraica de variables aleatorias dependientes (Hilhorst, 2009). La derivacion
analitica de funciones de distribucién con variables aleatorias dependientes es
compleja, y el grado de complejidad se incrementa aiun méas cuando el numero de
variables aleatorias dependientes es significativamente grande, pues cada variable
estaria condicionada a muchas otras variables y los calculos analiticos por la via
bayesiana serian inabordables. Este es un tema de investigacion abierto en el
campo de la Estadistica Matematica (Papoulis, 2002; Doukhan et al., 2010).

Las Ecuaciones 4.8, 4.11 y 4.13 fueron derivadas para condiciones en que la
autocorrelacion espacial de Hy[S1], ks[S1] y kp[S1] sea cero, aun bajo esta
condicion dichas ecuaciones son de naturaleza compleja. La deduccion analitica de
funciones de distribucion conjuntas y funciones de distribucién condicionadas para
incorporar dependencia espacial se hace inmanejable, dada la no linealidad de las
ecuaciones del flujo (Valdés, 2011) y el grado de complejidad aumenta
rapidamente a medida que se incrementa el ndmero de variables aleatorias
involucradas. Ademas, si fuese posible la deduccidn analitica, el resultado seria tan
complejo que no podrian utilizarse en un caso practico. Es por esto que es
necesario desarrollarar ecuaciones de escalado empiricas con base en simulaciones
de Monte Carlo. A continuacién en la seccion 4.3 se presentan éstas ecuaciones.

4.3 Ecuaciones de escalado

4.3.1 Procedimiento general

Las ecuaciones de escalado se desarrollaron mediante la minimizacion de la raiz
cuadrada del error cuadratico medio entre los valores de los parametros efectivos
simulados en la mesoescala (a partir de campos aleatorios de parametros, seccion
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3.1.2) y los valores calculados a través de la expresién matematica candidata. En
total se utilizaron cinco tipos de estructuras matematicas candidatas y se seleccion6
la que presentd un mejor ajuste a los valores simulados con los campos aleatorios
de pardmetros utilizando el criterio de informacion bayesiana (BIC) para favorecer
la seleccion del modelo con menor numero de parametros. En el apéndice A2 se
presenta esta seleccion.

La relacion entre los pardmetros de las ecuaciones de escalado seleccionadas y
la heterogeneidad (coeficiente de variacion y longitud de correlacion espacial) de
los campos aleatorios de parametros hidroldgicos fue estudiada a través de un
andlisis de correlacion candnica. Para este analisis se utiliz6 una muestra de 100
realizaciones del total generadas en los experimentos numéricos. A cada una de
estas realizaciones se le calculd el correlograma experimental y se estimé la
correspondiente longitud de correlacion. Finalmente, la relacion fue representada
mediante la elaboracion de modelos de redes neuronales artificiales tipo perceptron
multicapa.

4.3.2 Capacidad de almacenamiento estatico efectiva
en la mesoescala

La capacidad de almacenamiento estatico efectiva Hu[S2] en el intervalo de
tiempo t, es funcion de la entrada de precipitacion Xi[S2] en t, del estado del
almacenamiento Hi[S2] en t, del valor medio de Hy[S1] a nivel de microescala y
de la heterogeneidad de H,[S1] como ya se vio en el apartado 3.2.

La dependencia que tiene Hu[S2] de los valores de Xi1[S2] y Hi[S2] explica su
variabilidad en el tiempo. Su dependencia con relacion a la media de H,[S1] se
debe a que éste es el valor maximo que puede tomar el pardmetro efectivo cuando
todas las celdas a nivel de microescala estan contribuyendo a la generacion de
flujo. Su dependencia en la heterogeneidad de Hy[S1] expresa la variacion en el
grado de curvatura de la funcion, como consecuencia de un aumento o disminucion
en la variabilidad espacial de H,[S1] (Figura 3-2).
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Debido a que la forma de la funcién del pardmetro Hu[S2], representa una
curva monoténicamente creciente con una asintota superior, se realizaron
optimizaciones para cinco clases de modelos capaces de reproducir la dependencia
de Hu[S2] en Xi[S2], Hi[S2] y Hu[S1] con tres 0 menos parametros (en el
Apéndice A2 se hace una presentacion de los modelos candidatos). EI modelo que
mejor representa el comportamiento del parametro efectivo Hu[S2] en funcion de
las variables mencionadas anteriormente es el siguiente:

Hu[s2) = (Xo + H1,t){l—¢>[ln(x1’t Z:lvt _‘01)}}4_

|'_|u [Sl]{q)|: |H(X1,t 'Z:l,t —Cl)l) _0.93a)1_o,47a)2:|}

414

donde,
Hu [s2], = capacidad de almacenamiento estatico en el tiempo t en mm

X1[s2], = lluvia en el tiempo t en mm

H1[s2], = estado de humedad al inicio del intervalo t en mm

D = CDF de la distribucion normal estandar

Hy [s1]= valor medio de Hy en la microescala en mm

ai, a2 = pardmetros relacionados con la heterogeneidad de Hy[S1]

La expresion 4.14 representa de manera consistente el comportamiento del
parametro efectivo no estacionario Hu[S2], para un amplio rango de
heterogeneidades de Hy[S1], y con un minimo namero de parametros. Los valores
de Hu[s2], calculados con la Ecuacion 4.14 usando parametros a1 y a»
optimizados se comparan en la Figura 4-6 con los valores de Hu[S2], calculados
por simulacién para diversas realizaciones (concernientes a los campos aleatorios
generados y descritos en la seccion 3.1) con coeficientes de variacion de Hy[S1] en
el rango de 0.1 y 6. Se observa que la estimacion de la Ecuacion 4.14 reproduce
satisfactoriamente el comportamiento del parametro efectivo.

En el analisis de correlacion candnica usado para indagar la relacion existente
entre w1 y @, con el coeficiente de variacion (CV) y la relacién entre el tamafio de
celda y la longitud de correlacion (l,/a) para la capacidad de almacenamiento
estatico en la microescala (H,[s1]), se encontrd que la ecuacion candnica que
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maximiza la correlacion entre las variables candnicas de a1, @z, CV(Hy[s1]) Y l/a
es —0.56-m +1.35- @, =1.67-CV (H, [s1])—0.05(I2/a). El lado izquierdo de esta
ecuacion representa a la variable canonica u. y el derecho a la variable canonica v. .

14

200 A

14

2000 B

4
4

H.,[52]

ecuacion
S
=)
H, [S 2]

ecuacion

1007

50 100 150 200 0 50 100 150 200
H,[52] simulacion H,[52] simulacion

C

H.,[52]
ecuacion 4.14
>
o

0 50 100 150
H,[52] simulacion

Figura 4-6 Diagramas de dispersion de H,[s2] calculado con la Ecuacién 4.14 en funcion de
Hu[s2] calculado por simulaciones de Monte Carlo con 500 realizaciones. Utilizando A.) Celdas de
15 m B.)Celdas de 45 my C.) Celdas de 100 m con diferentes longitudes de correlacion en el rango

de2.5a100m

La Tabla 4-2 muestra las respectivas correlaciones cruzadas, de las cuales se
interpreta que tanto @ como . tienen una alta correlacion con la variable
canonica v. que representa a cv(Hu[s1) Y @ k/a (-0.93 y 0.87 respectivamente),
demostrandose el alto grado de asociacién entre dichas variables.

Tabla 4-2. Correlaciones de @, @2, CV (Hy[s1]) espacialy I,/a con las variables canonicas

Uc Ve
o -0.96 (p < 0.05) -0.93 (p < 0.05)
o 0.89 (p < 0.05) 0.87 (p < 0.05)
OV (Hu[s1)) 0.97 (p < 0.05) 0.99 (p < 0.05)
b/a 0.52 (p < 0.05) 0.54 (p < 0.05)
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Se desarrollaron dos modelos de redes neuronales artificiales tipo perceptron
multicapa (MLP) para estimar @ y @, en funcion de cv (H,[s1]) Y I./a, utilizando
una muestra de 100 realizaciones. EI 60% de la muestra se utiliz6 para la fase de
entrenamiento de cada red y el 40% para la validacion. El algoritmo de
optimizacion empleado en la fase de entrenamiento fue Levenberg-Marquardt, las
variables de entrada a cada red se escalaron en el rango entre 0 y 1 para prevenir
que los érdenes de magnitud altos tuvieran mas importancia que los pequefios y
evitar una saturacion prematura de los nodos ocultos. La arquitectura de las redes
obtenidas se presenta en la Figura 4-7, la funcion de activacion que mejor
desempefio tuvo en la capa oculta fue la tangente hiperbélica y funcién identidad
en la capa de salida en ambos casos.

CV(H[S1]) Umbral  CVH[SI])

Umbral

Umbral Umbral

w, l./a O % )O w,

RNA2 Capa Oculta Capa de salida
RNA1 Capa Oculta Capa de salida

Funcién Activacién l'ang. Hiperbolica Lineal

Funcién Activacién | Tang.Hiperbolica Lineal

-1.5186

-1.3787

Pesos 0.9077 0.0682

-0.2293

Pesos 1.8288

Bias -0.4837 0.2366 -0.6118

Bias -1.0253 -1.1439

Figura 4-7. Modelos de redes neuronales artificiales RNA1 y RNA2. Elaborados para estimar « Yy
@, respectivamente

En la Figura 4-8 se presentan los diagramas de dispersion de los pardmetros

y @, calculados con los modelos RNAL y RNA2 y se contrastan con los valores

optimizados utilizando la Ecuacion 4.14. En ambos casos la variacion de a1 y

(optimizados mediante la Ecuacion 4.14) es explicada en mas del 90% por la

variacion de @ Yy @, calculadas mediante las redes RNAl y RNA2

respectivamente. Por tanto, RNA1l y RNA2 se pueden considerar como un buen
estimador de estos parametros.
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Figura 4-8. Diagramas de dispersion de los parametros @ y @, , comparando los valores
optimizados en la Ecuacion 4.14 con los estimados por las redes neuronales RNA1 y RNA2

4.3.3 Conductividad hidraulica saturada efectiva del
suelo en la mesoescala

La conductividad hidraulica saturada efectiva ks[S2] en el intervalo de tiempo
t, es funcién del input de precipitacion excedente X:[S2] en t, del valor
promedio de la conductividad hidraulica saturada a nivel de microescala ks[S1] y
del coeficiente de variacién de ks en la microescala. La variabilidad temporal del
pardmetro ks[S2] se debe a su dependencia en X:[S2], el valor maximo que
puede tomar se alcanza cuando el sistema esta saturado y coincide con su valor
promedio en la microescala Es[Sl]. Su dependencia en la heterogeneidad de
ks[S1] se manifiesta en la variacion en el grado de curvatura de la funcién, como
consecuencia de un aumento o disminucion en la variabilidad espacial.

El modelo matematico que presenta un mejor funcionamiento para estimar los
valores del parametro efectivo no estacionario ks[S2] es de estructura exponencial
con una asintota superior en el valor Es[Sl] (Ecuacién 4.15). En dicha ecuacion
ks[S1] y Xz[S2] se afectan por pesos que dependen de X:[S2] y la
heterogeneidad de ks[S1] en la microescala. El pardmetro encargado de
representar el efecto de la heterogeneidad de ks[S1] €S «, este parametro domina
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el grado de curvatura de la funcidon que representa al pardmetro efectivo no
estacionario en la mesoescala.

ks[s2], =ks[S1l{e(X2[S2];)} — X2[S2]; {1-&(X2[S2); ;0)} 4.15

donde,
ks [S2], = conductividad hidraulica saturada efectiva en el tiempo t en mm/h

X2[Ss2]; = exceso de humedad en el tiempo t en mm
ks [$1]= valor medio de ks en la microescala en mm/h

& = CDF de la distribucién exponencial de parametro «
a = parametro relacionado con la heterogeneidad de ks [S1]

En la Figura 4-9 se presentan valores estimados de ks[S2] por la Ecuacion 4.15
y sus respectivos valores de referencia obtenido por simulacion inversa para 500
realizaciones y tres tamafios de celda diferentes (pertenecientes a los campos
aleatorios generados y descritos en la seccién 3.1). El rango de heterogeneidad de
los campos de pardmetros en la microescala cubre coeficientes de variacion entre
0.1y 6. Los resultados indican que el ajuste de esta ecuacién es satisfactorio para
representar a ks[S2], ya que su estimacion es comparable a los correspondientes
valores calculados por simulacion para diversos niveles de heterogeneidad espacial.

Se probaron los ajustes de otros cuatro modelos matematicos con tendencia
monotonicamente creciente con una asintota superior (Apéndice A2), y se encontrd
gue a pesar de tener mas parametros que el modelo presentado anteriormente
(Ecuacion 4.15) no tienen ajustes superiores al modelo seleccionado, por lo cual
fueron rechazados.

Como se ha mencionado en parrafos anteriores, el pardmetro « de la Ecuacién
4.15 tiene relacion con la heterogeneidad de ks[S1]. Para estudiar esta relacion se
llevd a cabo un andlisis de correlacion candnica entre «, el coeficiente de
variacién y la longitud de correlacion de la conductividad hidraulica saturada en la
microescala (ks[s1]). Al igual que en el caso de Hy se tomé una muestra de 100
realizaciones del total generadas en los experimentos numéricos. A cada una de
estas realizaciones se le calculd el correlograma experimental y se estimd la
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Parametrizacion — microescala

longitud de correlaciéon para cada una de ellas, y luego se calculé la ecuacion
candnica que maximiza la correlacion entre las variables canonicas de «,
CV (ks[s1]) y Io/a, la ecuacion canonica encontrada es
0.84-a=059-CV (ks[S1])+0.21-(Iz/a). El lado izquierdo de esta ecuacion
representa a la variable canénica u. y el derecho a la variable candnica v. .

ko[ S2]
ecuacion 4.15

k(52

ecuacion 4.15
w1
[«

0 20 40 60 <] 20 40 60 8o
ko[S2]simulacion ks S2]simulacion

. c
50

4
ecuacion 4.15

0 20 40 60
kg[S2]simulacion

Figura 4-9. Diagramas de dispersion de ks[s2] calculado con la Ecuacion 4.15 en contraste con
ks[s2] calculado por simulaciones de Monte Carlo con 500 realizaciones. Utilizando A.) Celdas de
15 m B.)Celdas de 45 my C.) Celdas de 100 m con diferentes longitudes de correlacion en el rango

de2.5a100 m
De las correlaciones cruzadas entre u., v., «, CV(ks[s1]) ¥ l./a mostradas en la
Tabla 4-3 se interpreta que « tiene una alta correlacion (0.93) con la variable
canobnica v. (la cual representa a cv(k[s1)) Y l/a), indicando el alto grado de
asociacion entre estas variables. Ademas, la variable candnica u. tiene una fuerte

relacion con cv (ks[s1]) Y I/a (correlaciones de 0.86 y 0.85 respectivamente).

Tabla 4-3. Correlaciones de «, CV (ks[s1]) espacial y Io/a con las variables candnicas

Uc Ve
« 1(p <0.05) 0.93 (p < 0.05)
oV (ks [51]) 0.86 (p < 0.05) 0.92 (p < 0.05)
I/ 0.85 (p < 0.05) 0.92 (p < 0.05)
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Para predecir el valor de « en funcion de cv(k[si)) Y l/a Se construy0 un
modelo de red neuronal artificial tipo perceptron multicapa (MLP). Al igual que en
la construccion de RNAL1 y RNAZ2 se utilizaron 60 realizaciones para la fase de
entrenamiento de la red y 40 para la fase de validacion. Como algoritmo de
optimizacion en el entrenamiento se empleé nuevamente el Levenberg-Marquardt
y las variables de entrada a la red se escalaron en el rango de 0 a 1. La funcion de
activacién que mejor desempefio tuvo en la capa oculta fue la tangente hiperbdlica
y una funcion identidad en la capa de salida. La arquitectura de la red obtenida se
presenta en la Figura 4-10.

CVk[S1])

Umbral Umbral

L/a

RNA3 Capa Oculta Capa de salida

Funcién Activacién Tang.Hiperbolica Lineal

-0.6915

Pesos -1.2067
-0.2664

Bias 0.6271 0.1874

Figura 4-10. Modelo de red neuronal artificial RNA3. Elaborado para estimar «

RNAS3 es un buen estimador de «, ya que la variacion de « optimizado
mediante la Ecuacion 4.15 es explicada en un 90% por la variacion de « calculado
mediante la red RNA3 (Figura 4-11).
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Figura 4-11. Diagrama de dispersion del pardmetro « comparando sus valores optimizados en la
Ecuacion 4.15 con los estimados por la red neuronal RNA3

4.3.4 Conductividad hidraulica saturada efectiva del
sustrato del suelo en la mesoescala

La conductividad hidraulica saturada efectiva kp[S2] en el tiempo t, es funcion de
la infiltracion gravitacional Xs[S2] en t, del valor promedio de la conductividad
hidraulica saturada a nivel de microescala Ep[Sl] y del coeficiente de variacion de
kp en la microescala.

La variabilidad temporal del parametro k, en la mesoescala se debe a su
dependencia en X3[S2]. Su valor maximo ocurre cuando el sistema alcanza la
saturacion y es equivalente a su valor promedio en la microescala Ep[Sl] . El efecto
de la heterogeneidad de kp[S1] se manifiesta en la variacion en el grado de
curvatura de la funcién, como consecuencia de un aumento o disminucién en la
variabilidad espacial. EI modelo que presenta un mejor ajuste para representar los
valores del parametro efectivo no estacionario kp[S2] es de estructura exponencial
con una asintota superior en el valor k,[S1] (Ecuacién 4.16), y es una ecuacion
similar a la encontrada para el parametro ks[S2]. En esta ecuacion, kp[S1] y
X3[S2] tienen proporciones que dependen de Xs[S2] y la heterogeneidad de kp
en la microescala. g es el parametro que incluye el efecto de la heterogeneidad de
kp[S1], y controla el grado de curvatura de la funcion que representa al parametro
efectivo no estacionario en la mesoescala en la Ecuacién 4.16.
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kp[s2]l =kp[s1l{e(Xa[s2]: B)} - Xa[s2]; {1-&(Xa[S2); B)} 4.16

donde,
kp[S2]; = conductividad hidraulica saturada efectiva en el tiempo t en mm/h

X3[S2]; = exceso de humedad en el tiempo t en mm

kp [s1]1= valor medio de k, en la microescala en mm/h

¢ = CDF de la distribucién exponencial de pardmetro g

B = parametro relacionado con la heterogeneidad de kp[S1]

Los valores estimados por la Ecuacion 4.16 para kp[S2] y sus valores de
referencia calculados por simulacion para 500 realizaciones y tres tamafios de celda
diferentes se muestran en la Figura 4-12. El rango de coeficientes de variacién que
cubren estas 500 realizaciones esta entre 0.1y 6.5.

[

S
=

52
e(tug[(:i(')]n 4.16

k_
ko[S2
e(fllg[(ti(’)ll 4.16

0 2 + 6 8 10 0 1 2 3 4 5
kp[S2]simulacion kp[S2]simulacion

4.16

k?[f_"‘ 2]
ecuacion

kp[S2]simulacion

Figura 4-12. Diagramas de dispersion de kp[s2] calculado con la Ecuacion 4.16 en contraste con

kp[s2] calculado por simulaciones de Monte Carlo con 500 realizaciones. Utilizando A.) Celdas de

15 m B.)Celdas de 45 my C.) Celdas de 100 m con diferentes longitudes de correlacion en el rango

de2.5a100m

Cuatro modelos candidatos adicionales fueron probados (Apéndice A2) y sus
ajustes fueron inferiores al desempefio de la Ecuacion 4.16 de acuerdo con el
criterio de informacion bayesiano. El parametro g de la Ecuacion 4.16 esta
relacionado con la heterogeneidad de kp[S1], esta relacion fue analizada a través
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del célculo de correlaciones canonicas entre g, el coeficiente de variacion y la
longitud de correlacion de la conductividad hidraulica saturada en la microescala
(kp[s1]). De igual manera que en los casos de Hy y ks se tomo una muestra de
100 realizaciones del total generadas en los experimentos numéricos. La ecuacion
candnica que maximiza la correlacion entre las variables canonicas de g,
cV(kpls1)) Y l/a €S 0.60-5=0.29-CV (kp[S1])+0.32-(I./a). El lado izquierdo de
esta ecuacion representa a la variable canonica u. y el derecho a la variable
candnica v.

El pardmetro g tiene una correlacion positiva alta (0.78) con la variable
canonica v. (que es funcion de cv (k,[s1]) Y I/a), indicando que existe un grado de
asociacion entre estas variables (Tabla 4-4). La variable candnica u. presenta una
correlacion positiva con cv (ky[s1]) Y /a (0.69 y 0.77 respectivamente).

Tabla 4-4. Correlaciones de g, CV (kp[s1]) espacial y I/a con las variables candnicas

Uc Ve
5 1.00 (p < 0.05) 0.78 (p < 0.05)
CV (ke [s1]) 0.69 (p < 0.05) 0.90 (p < 0.05)
I/a 0.77 (p < 0.05) 0.99 (p < 0.05)

Para establecer una relacion funcional entre £, cv(kp[su) Y I./a se formul6 un
modelo de red neuronal artificial del tipo perceptron multicapa con tres neuronas
en la capa oculta. Se utilizd el algoritmo de optimizacion Levenberg-Marquardt en
la fase de entrenamiento y como preprocesamiento de las variables de entrada se
procedio a escalarlas en el rango entre 0 y 1. La red obtenida tiene una capa oculta
con tres neuronas y una capa de salida con una neurona de salida (Figura 4-13), la
funcion de activacion de las neuronas de la capa oculta son del tipo tangente
hiperbdlica y la funcion identidad en la capa de salida. EI modelo RNA4 representa
un buen ajuste del pardmetro g, la variacion de S optimizado mediante la
Ecuacion 4.16 es explicada en un 82% por la variacion de g calculado utilizando
la red RNA4.
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Umbral

CV(k [SI])

21710 | 0.9300 | 54270 L5148

Pesos
07553 | 09610 | 0.2402 0.8784

Bias 23533 | 12518 | 5.4561

Figura 4-13. Modelo de red neuronal artificial RNA4 elaborado para estimar g
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Figura 4-14. Diagrama de dispersion del parametro g comparando sus valores optimizados en la
Ecuacion 4.16 con los estimados por la red neuronal RNA4

4.3.5 Conclusion

La formulaciéon de ecuaciones para escalar los parametros efectivos en la
mesoescala ha demostrado que el enfoque de emplear pardmetros efectivos no
estacionarios es apropiado y tiene un funcionamiento satisfactorio. Lo cual ha sido
comprobado mediante simulaciones de Monte Carlo. La principal ventaja de la
utilizacién de parametros efectivos no estacionarios reside en la inclusién del

efecto de variabilidad dentro de la celda, sin necesidad de realizar simulaciones a
nivel de microescala.
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La relacion de los parametros wl, @2, oy 8 de las Ecuaciones 4.14, 415 y
4.16 con la heterogeneidad a nivel de microescala ha sido establecida empleando
modelos de redes neuronales (RNAL, RNA2, RNA3 y RNA4). A partir de estos
modelos se observa una mayor importancia del coeficiente de variacion en
contraste con la longitud de correlacion. A continuacion se muestra una
representacion en tres dimensiones de dicha relacién:

05 1 15
CV(H.[S1])

2 25 3

2 3 4 1 2 3
CV(ki[S1]) CV(k,[S1])
1 2 3 4 0 2 4 6 7

Figura 4-15. Visualizacion de la relacion de los parametros @l, @2, o'y f de las Ecuaciones 4.14
,4.15y 4.16 con la heterogeneidad a nivel de microescala segun los modelos RNAL, RNA2, RNA3y
RNA4
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Capitulo 5

APLICACION DE LAS
ECUACIONES DE
ESCALADO

Los parametros hidrolégicos necesarios para modelar una cuenca son por lo
general dificiles de estimar. Con base en variables ambientales puede realizarse una
estimacion de parametros inicial. Sin embargo, persiste la necesidad de calibrar los
parametros del modelo para encontrar un set de parametros aceptables. Con el fin
de testar el grado de generalidad del modelo hidroldgico y estimar si los
parametros calibrados representan las caracteristicas hidroldgicas de la zona objeto
de aplicacion es necesario ejecutar el modelo previamente calibrado con un set de
datos independiente al de calibracion, y asi validar el modelo. Se considera que el
modelo ha sido validado si el grado de coincidencia entre el flujo simulado y
observado es aceptable en comparacién con el desempefio en el periodo de
calibracion (Rosbjerg y Madsen, 2005).

Una buena calibracion del modelo podria tener un pobre desempefio cuando se
simulen eventos diferentes al de calibracién, especialmente si son de diferente
magnitud (Romanowicz y Beven, 2003). Segin Di-Baldassarre y Uhlenbrook
(2011), estos efectos de no estacionariedad en los parametros se disminuyen poco
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al usar modelos con mayor base fisica. El trabajo de Horrit et. al. (2007) coincide
con esta afirmacion en el contexto de la modelacion hidrodindmica de superficies
de inundacion. En esta investigacion se destaca la dependencia de los parametros
efectivos en el flujo de entrada y la heterogeneidad a nivel de microescala y se
utilizan ecuaciones para incorporar la no estacionariedad de los parametros
efectivos en la modelacién (Seccion 4.3).

Este capitulo presenta la aplicacion de las ecuaciones de escalado en la cuenca
experimental Goodwin Creek. Con esta aplicacion se busca comparar el
desempefio del modelo hidrolégico TETIS usando la representacion de la
variabilidad a nivel de microescala en contraste con su desempefio sin el uso de
éstas ecuaciones de escalado. Esta cuenca se ha seleccionado debido a que ha sido
continuamente monitoreada por mas de treinta afios y dispone de una densa red de
estaciones hidrométricas que permiten realizar un buen nimero de validaciones
espaciales y espacio-temporales para una Optima evaluacion del funcionamiento
del modelo hidrolégico. Para evaluar las diferencias en los caudales observados y
simulados “con” y “sin” ecuaciones de escalado se utilizaron cinco indices:
eficiencia de Nash-Sutcliffe (NSE, Ecuacion 5.1), raiz cuadrada del error
cuadratico medio (RMSE, Ecuacién 5.2), error en volumen (E,, Ecuacion 5.3),
error en tiempo al pico (E;, Ecuacion 5.4) y error en caudal pico (Eq, Ecuacion 5.5).

NSE =1- i(Q‘ Q_‘)) 5.1
1(Q-Q

5.2
E, =VV;V.100 5.3
E =t, -, 5.4
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Aplicacion de las ecuaciones de escalado

Eq =% 499 5.5
Q

donde, T es el numero de intervalos temporales del periodo de simulacion, Q, es
el caudal observado en el tiempo t, Q, es el caudal simulado en el tiempot, Q es
el caudal medio observado en el periodo de simulaciéon, V es el volumen total
observado, V es el volumen total simulado, t, es el tiempo al pico observado, f,
es el tiempo al pico simulado, Q,es el caudal pico observado y Q, es el caudal
pico simulado. El indice de eficiencia de Nash-Sutcliffe es un estadistico
normalizado que determina la magnitud relativa de la varianza residual en relacion
con la varianza de los datos, sus valores adimensionales pueden estar entre menos
infinito a uno. EI RMSE da cuenta de la magnitud media de las diferencias entre el
caudal observado y simulado, sus unidades corresponden a la dimension L%T. El
error en volumen es un indicador de la diferencia en el balance de agua, su valor se
representan en porcentaje. Los errores en tiempo al pico y caudal pico se expresan
en horas y porcentaje respectivamente.

5.1 Cuenca de estudio: Goodwin Creek

5.1.1 Descripcion de la cuenca

Goodwin Creek es afluente de la cuenca de Long Creek, la cual a su vez se
encuentra dentro de la cuenca hidrografica del rio Yazoo en el estado de Mississipi,
EEUU (Figura 5-1). Segun Blackmarr (1995) su clima es himedo, célido en verano
y templado en invierno. La cuenca drena un area aproximada de 21.6 km? con el
punto de desagiie localizado en 34°13' 55" de latitud y —89° 54’ 50" de longitud,
cuenta con elevaciones que oscilan entre 68.3 a 128.3 msnm y una pendiente media
de cauces de 0.004. La precipitacion media anual es de 1399 mm, su temperatura
media anual es de 17 °C.

En Goodwin Creek las areas de relieve relativamente alto estdn compuestas por
loess en general, y las zonas de valle estan conformadas por depdsitos aluviales del
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holoceno. En la cuenca se identifican cinco formaciones geolégicas (Citronelle,
Kosciusko, Zilpha, Winona, y Tallahatta) y siete unidades litoldgicas del Holoceno
gue se agrupan en tres secuencias deposicionales: Holoceno temprano, medio y
tardio. Las coberturas (uso de la tierra) que predominan en la cuenca son pasturas,
bosques y éreas cultivadas de algoddn, soja y pequefios granos (Blackmarr, 1995).

Tennessee

Arkansas

Alabama

[l T |

® Estaciones de aforo

——— Drenajes

0 05 1 2 km
Cuenca de Goodwin Creek

Figura 5-1. Localizacion de la cuenca de Goodwin Creek

De acuerdo con Blackmarr (1995), los suelos de Goodwin Creek se han
desarrollado en un clima que ha sido persistentemente calido y himedo. En los
suelos predomina la textura limosa y se caracterizan por ser facilmente
erosionables cuando se remueve la cobertura vegetal, lo cual ha resultado en la
frecuente aparicion de carcavas. Hay presencia de dos asociaciones de suelos: la
asociacion Collins-Falaya-Grenda-Calloway, representa suelos limosos de pobre a
moderadamente bien drenados y cubren la mayor parte de areas cultivadas en la
cuenca; la asociacion Loring-Grenda-Memphis representa suelos bien a
moderadamente bien drenados e incluyen la mayor parte de pastos y bosques en la
cuenca.

La pendiente media de la cuenca es de 4.24 %, la pendiente minima y maxima
son de 0 y 20.3%. La mitad del &rea de la cuenca tiene pendientes inferiores o
iguales a 3.73 %, el 75% de su area tiene pendientes inferiores o iguales a 6.19% y
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el 90% de su area tiene pendientes inferiores o iguales a 6.98%. Esto indica que en
la cuenca predomina una topografia de pendientes suaves sin presencia de zonas
escarpadas (Figura 5-2). Esta cuenca posee un relieve de baja amplitud en su
elevacidn; segun la curva hipsométrica (Figura 5-3) su paisaje €s muy maduro con
predominio de los procesos erosivos sobre los tectonicos.

Pendiente [l *
Intervalo -'_'
m

"o
O
- —,
_E

1 1 1 1 I 1 1 1 ]

Elevacién

msnm

128.311

. 68.2898

6 Kilometros

L 1 1 1 1 1 1 1 ]

Figura 5-2. Distribucion de pendientes y elevacién en la cuenca

Altitud relativa

0
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Area acumulada (%)

Figura 5-3. Curva hipsométrica de la cuenca de Goodwin Creek calculada con el MED de 30x30 m
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5.1.2 Datos observados y escalas de analisis

En Goodwin Creek las mediciones en las estaciones hidrométricas y
pluviograficas son transmitidas a traves de un sistema telemétrico que identifica el
nivel de agua, indicador de muestreo automatico de sedimentos, precipitacion, y
temperatura del agua y del aire. El caudal se estima a través de una relacion
potencial entre caudal y nivel del agua. Adicionalmente, se hacen muestreos
manuales de sedimentos durante los eventos de tormentas en algunas estaciones,
asi como observaciones de la geometria de los canales, material del lecho,
propiedades geotécnicas de las margenes de los cauces y monitoreo periodico de la
migracion de los canales para identificar cambios morfoldgicos en éstos. Los
registros de éstas variables ambientales cubren el periodo entre 1981 a 2008. Una
descripcion de los métodos de operacion y observacién en la cuenca se encuentra
detallada en Blackmarr (1995).

Se utilizaron 16 estaciones de precipitacién empleando una resolucién temporal
de 5 minutos, la cual coincide con el tamafio del intervalo de simulacion. Para la
aplicacién de los modelos se seleccionaron 6 estaciones de aforo y se utiliz6 un
modelo de elevacién digital con 30 m de resolucion espacial. La Figura 5-4
representa espacialmente las estaciones hidrométricas y pluviograficas tomadas en
consideracion para la aplicacion de las ecuaciones de escalado y en la Tabla 5-1 se
presentan las coordenadas reales de cada estacion y las coordenadas ajustadas por
Montoya (2008), esta diferencia entre coordenadas se debe a que las coordenadas
en el modelo deben coincidir con el centro de una celda con un &rea acumulada
similar al &rea de drenante real.

Para probar el desempefio de las ecuaciones de escalado en la prediccion de
hidrogramas de tormentas se utilizaron tres mesoescalas diferentes a efectos de
informacion en los mapas de parametros Hy, ks Yy kp, generando calibraciones y
validaciones “con” y “sin” la utilizacion de las ecuaciones de escalado. La
resolucion R1 representa celdas de 30x30 m?, R2 celdas de 1740x1740 m® y R3 un
Unico valor del pardametro para toda la cuenca. En todos los casos se utilizo el
modelo de elevacion digital original. En total se generaron 6 modelos hidrolégicos
diferentes para la cuenca, cuyas diferencias se deben a la resolucion espacial
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empleada en los mapas de pardmetros y el uso o exclusién de las ecuaciones de
escalado (Tabla 5-2).

Tabla 5-1. Coordenadas de las estaciones de aforo

Coordenadas
Estacidon de aforo Seglin NSL Segin MED
X Y X Y
01 231568.7 3791553.7 231720 3791580
04 235367.3 3794280.5 235320 3794310
06 236459.3 3795732.9 236370 3795630
07 236662.9 3793699.9 236640 3793740
08 238577.9 3795483.8 238560 3795450
14 234644.4 3793655.0 234780 3793620

Tomado de (Montoya, 2008)

Estacion Hidrométrica

N 34

A Bstacién Pluviografica

Figura 5-4. Estaciones hidrométricas y pluviogréaficas empleadas en las modelaciones
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Tabla 5-2. Modelos hidrolégicos generados para la cuenca de Goodwin Creek

Cddigo Caracteristicas

R1 Mapas de pardmetros Hy, ks y kp con resolucién de 30x30 m? sin
ecuaciones de escalado

R1+EE Mapas de pardmetros Hy, ks y kp con resolucion de 30x30 m?, con
ecuaciones de escalado

R2 Mapas de parametros Hy, ks y kp con resolucién de 1740x1740 m?, sin
ecuaciones de escalado

R2+EE Mapas de parametros Hy, ks y ko con resolucion de 1740x1740 m?, con
ecuaciones de escalado

R3 Utilizacion de un valor medio para Hy, ks y kp en toda la cuenca, sin
ecuaciones de escalado

R3+EE Utilizacion de un valor medio para Hu, ks y kp en toda la cuenca, con
ecuaciones de escalado

5.1.3 Estimacion de parametros

Los mapas de parametros de Hu, ks y k, con resolucion de 30x30 m? fueron
estimados por Montoya (2008). En su trabajo, la conductividad hidraulica saturada
del sustrato del suelo fue estimada con base en las caracteristicas texturales de las
formaciones geoldgicas presentes en la cuenca. Los valores modales de la
conductividad hidraulica saturada del suelo fueron estimados dividiendo el espesor
total de la zona de raices en el tiempo de viaje total que representa la suma de los
tiempos de viaje de cada estrato de suelo. Para estimar los valores modales de la
capacidad de almacenamiento estatico Hy,, Montoya (2008) tuvo en cuenta el
contenido de agua disponible para los diferentes niveles del suelo con presencia de
raices y estimé en 100 cm la profundidad de raices para los cultivos, 200 cm para
los bosques y 40 cm para los pastos. Finalmente, la capacidad de almacenamiento
estatico del perfil de suelo fue estimada como la sumatoria de los productos del
contenido de agua disponible por el espesor de cada estrato de suelo.

Ademas de la estimacion de valores modales para los parametros en cada
unidad cartografica, Montoya (2008) estimé la variabilidad espacial del
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almacenamiento estatico y la conductividad hidraulica saturada del suelo dentro de
cada unidad cartografica definiendo un valor para cada celda de 30x30 m* El
procedimiento consistié en relacionar mediante un modelo lineal los valores
modales de los parametros con las variables indice topografico y curvatura del
terreno. En la Figura 5-5 se observan los mapas distribuidos de Hy, ks y kp
estimados con una resolucion espacial de 30x30 m? Estos son los mapas de
parametros que se han empleado para generar los modelos denotados como R1 y
R1+EE (Tabla 5-2).

Para elaborar los modelos R2 y R2+EE se agregaron los mapas de pardmetros a
una resolucién de 1740 x 1740 m? computando el valor medio cada 58 celdas como
representativo (Figura 5-6). Los mapas de parametros utilizados en los modelos R3
y R3+EE corresponden al valor medio de cada parametro para toda la cuenca
(Figura 5-7). Para la propagacién en cauces se emplearon los pardmetros
geomorfoldgicos que controlan las relaciones de geometria hidraulica, los cuales
fueron estimados por Molnar y Ramirez (1998); dichos pardmetros se presentan en
la Tabla 5-3.

Tabla 5-3. Pardmetros geomorfoldgicos

Paradmetro Valor
Coeficiente « 0.8686
Exponente ¢ 0.95
Coeficiente a 6.516
Exponente a1 0.48
Exponente a» 0.2
Coeficiente cq 15.0
Exponente @ 1.0
Coeficiente c, 0.047
Exponente & 0.1667

Tomado de (Montoya, 2008)
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Figura 5-5. Mapas de los parametros H, , ks Y k, estimados con resolucion espacial de 30 x 30 m?
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Figura 5-6. Mapasde Hy, ks ¥ k, estimados para una resolucién de 1740 x 1740 m?
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Figura 5-7. Valores medios de H,, ks Y kp, paratoda la cuenca

5.1.4 Procedimiento de calibracion

Los modelos R1, R1+EE, R2, R2+EE, R3 y R3+EE fueron calibrados con el
evento ocurrido el 19 de septiembre de 1983, tomando como punto de calibracién
la estacion localizada en la salida de la cuenca. El evento de calibracion se presentd
a finales del verano de 1983, a partir de los registros de precipitacion se observa
una poca ocurrencia de lluvias en los meses anteriores al evento. Por tanto se ha
considerado que es altamente probable que el estado de humedad de la cuenca al
inicio del evento corresponda a un estado muy seco, y por consiguiente el volumen
inicial de los tanques del modelo se ha fijado en cero sin someterlo a calibracion.

El modelo hidroldgico TETIS utiliza una estructura separada de parametros
(Francés et al., 2007), en la cual se conserva la variabilidad espacial de los mapas
de parametros y se calibran factores correctores comunes para todas las celdas que
multiplican a cada mapa de parametros. En la Tabla 5-4 se presentan los factores
correctores del modelo TETIS, indicando con un asterisco los factores que han sido
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calibrados en este caso de estudio, debido a que son los méas sensibles por estar
directamente relacionados con la escorrentia superficial y subsuperficial, ya que
éstos son los procesos dominantes en Goodwin Creek (Montoya, 2008). En el caso
de los modelos R1+EE, R2+EE y R3+EE que tienen en cuenta las ecuaciones de
escalado, se calibraron adicionalmente los pardmetros de estas ecuaciones (

o, @, ay ).

Tabla 5-4. Factores correctores del modelo TETIS

Identificador Parametro/Proceso afectado
FC1* Almacenamiento estatico
FC2 Evapotranspiracion
FC3* Infiltracion
FC4* Velocidad del flujo en ladera
FC5* Percolacion
FC6* Velocidad del flujo subsuperficial
FC7 Pérdidas subterraneas
FC8 Velocidad del flujo base
FCo9* Velocidad del flujo en canales
B Precipitacion

Para realizar el procedimiento de optimizacion se utilizé el algoritmo de SCE-
UA, que fue implementado en el modelo TETIS por Vélez (2003). Se tom6 como
funcidn objetivo la siguiente expresion, que se basa en el indice de eficiencia de
Nash y Sutcliffe ( NSE ):

T > —_
minimizar: FO=1-NSE =1—1—2(Q‘—Q_‘ 5.6
&-Q

Donde, T es el nimero de intervalos que conforma el periodo de calibracion,
Q es el caudal observado en el tiempo t, O es el caudal simulado en el tiempo t,
y Q es el promedio de los caudales observados en el periodo de calibracion. A
continuacion se presentan los factores correctores calibrados para cada uno de los 6
modelos de la cuenca Goodwin Creek (Tabla 5-5):
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Tabla 5-5. Factores Correctores calibrados para cada uno de los modelos

Factor Modelo

Corrector R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE
FC1 1.2113 3.0220 0.8404 1.5012 3.5973 3.3678
FC3 0.0669 0.3021 0.1507 1.8890 0.3529 2.9323
FC4 0.3071 0.1678 2.1055 0.0800 0.3680 0.4415
FC5 0.6897 1.0000 0.9883 1.0000 0.8864 1.1977
FC6 0.0599 4.3015 30.9895 10.0000 1.0095 1.7900
FC9 0.2622 0.3101 0.2729 0.3600 0.2321 0.2190
Parametros Ec. Escalado

ail 1.9803 - 1.9800 - 1.1000
07} 1.1818 - 1.2010 - 1.7563
o 2.0713 - 3.0200 - 2.8900
p 1.3435 - 2.9950 - 2.9700

Los resultados de las calibraciones de los seis modelos muestran que todos han
obtenido indices de eficiencia excelentes para el evento de calibracion (Tabla 5-7).
Los modelos R1, R1+EE, R2 y R2+EE presentan una distribucion similar de los
estados medios de humedad y R3 y R3+EE simulan un menor almacenamiento
estatico medio en la cuenca y mayor almacenamiento gravitacional para compensar
(Tabla 5-8). Los factores correctores calibrados presentan variabilidad en sus
valores a través de las diferentes escalas de agregacion, incluso en los casos en que
se utilizan las ecuaciones de escalado. Esto se atribuye a que los mapas de
parametros en la resolucion de referencia (30x30 m?) estan sujetos a incertidumbre
con respecto a la estimacion de la variabilidad espacial, y al agregarlos a las
diferentes escalas se pierde parte de la variabilidad estimada e implicitamente se
optimiza el efecto de la variabilidad a través de las ecuaciones de escalado. El
efecto de la agregacion espacial sobre los factores correctores se estudia en la
seccion 5.2.2 utilizando una realidad virtual, obteniéndose poca variacion de los
factores correctores a través de diferentes escalas de agregacion utilizando las
ecuaciones de escalado. En la Figura 5-8 se presentan los hidrogramas simulados y
observados para el evento de calibracion.
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Figura 5-8. Simulacion del evento de calibracion en el punto de salida de la cuenca con los diferentes
modelos

Los parametros de las ecuaciones de escalado calibrados para la cuenca de
Goodwin Creek representan una alta heterogeneidad a nivel de subcelda en los
parametros hidrologicos estudiados. Sus valores corresponden a coeficientes de
variacion entre 1.5 y 2.5 para la capacidad de almacenamiento estatico efectiva,
coeficientes de variacion mayores a 3 para la conductividad hidraulica saturada del
suelo y coeficientes de variacion entre 0.8 y 2.0 para la conductividad hidraulica
saturada del sustrato del suelo (Tabla 5-6). Las longitudes de correlacion en todos
los casos son menores al tamafio de celda, a excepcion de los modelos R2+EE y
R3+EE en los cuales la relacion entre el tamafio de celda y las longitudes de
correlacion se encuentra en el rango entre 0.5y 2.
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Tabla 5-6. Heterogeneidad asociada a los parametros de las ecuaciones de escalado
R1+EE R2+EE R3+EE
oLy @ CV:1.5-2.0 l2/a:3 CVv:15-2.0 I2/a:3 Cv:25 I2/a:2
o CV:3.0-35 I,/a:1-5 CV:>338 I,/a:1-5 CV:>3.8 lo/a:1-5
p Cv:0.8 I/a:1-5 CV:1.0-2.0 I,/a:0.5-2 CV:1.0-2.0 I,/a:0.5-2

Tabla 5-7. indices de eficiencia en la calibracion de los 6 modelos

. Modelo
Indice
R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE

Error Caudal méximo (%) 2.22 -4.13 8.38 9.98 -2.87 -7.83
Error Tiempo al Pico (h) 0.16 0.08 0.16 0.16 0.00 0.08
Error en Volumen (%) -4.88 -3.62 151 -9.45 -6.55 -27.55
RMSE 2.68 3.40 3.71 3.66 2.87 6.42
Nash-Sutcliffe 0.98 0.98 0.97 0.97 0.98 0.92

Tabla 5-8. Estados medios de humedad en la cuenca para el evento de calibracion

Niveles medios en la cuenca Modelo
(mm) R1 RI1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE
Almacenamiento estético 35.02 3683 3591 3140 1955 15.76
Almacenamiento en superficie 0.19 0.34 0.03 0.79 0.17 0.17

Almacenamiento gravitacional 2.67 1.26 3.60 6.16 1765 17.15

Almacenamiento acuifero 0.06 0.04 0.07 0.04

0.21 0.21

5.1.5 Validacion de los modelos

La validacion se refiere a testar el funcionamiento de un modelo

con un set de

datos hidroldgicos diferentes a los utilizados en la fase de calibracion. Esta seccion

presenta los resultados de la validacién de los modelos, realizandose

una distincion

entre validacion espacial, validacion temporal y validacion espacio-temporal. La
validacion espacial se refiere a la aplicacion del modelo en estaciones diferentes a
la estacion de calibracion utilizando el mismo evento de calibracion. En la

validacion temporal el modelo se aplica a eventos diferentes

al evento de

calibracion. Por ultimo, en la validacion espacio-temporal la simulacion se realiza
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en estaciones de aforo diferentes a la estacion de calibracion y utilizando un evento
diferente al de calibracion. Para indagar las diferencias entre las validaciones de los
diferentes modelos (R1, R1+EE, R2, R+EE, R3 y R3+EE) se realizaron diagramas
de cajas para comparar los indices de eficiencia de Nash y Sutcliffe, raiz cuadrada
del error cuadratico medio (RMSE), error cometido al simular el tiempo al pico del
hidrograma, error en caudal pico y error en volumen de agua. En la seccién 5.2.1 se
analizan las diferencias entre las eficiencias de los modelos con relacion al area
drenante.

5.1.5.1 Validacién espacial

Las simulaciones hechas por los 6 modelos en las cuatro estaciones de aforo
tienen indices de eficiencia de Nash-Sutcliffe altos en validacion espacial (Tabla
5-9). Sin embargo, en la estacion de aforo 8 todos los modelos tienden a subestimar
el caudal pico y en las estaciones 6 y 14 se sobreestima el volumen de agua (Figura
5-10 y Figura 5-11). En los diagramas mostrados en la Figura 5-9 se puede
observar que los modelos que mejor validan espacialmente son R1+EE y R2+EE,
especialmente las diferencias son mas notables en el error del tiempo al pico, el
RMSE vy el indice de Nash-Sutcliffe.

Sin embargo, todos los modelos tienen errores en volumen similares, a
excepcion del modelo R3+EE el cual tiende a sobreestimar el volumen total de
agua a pesar de tener una mejor simulacién del tiempo al pico en comparacion con
los modelos sin ecuaciones de escalado (R1, R2 y R3) y mejores indices de Nash-
Sutcliffe y RMSE en comparacion con el modelo R2. EI modelo R2 es el que
muestra mayor dispersion en el error en caudal pico, RMSE e indice de eficiencia
de Nash-Sutcliffe en comparacion con los deméas modelos.

Tabla 5-9. indices de eficiencia para la validacion espacial con el evento ‘19/09/83’

Modelo

Indiice Rl RI+EE  R2  R2EE  R3  R3+EE
Estacion 4
Error Caudal méximo (%) -451  -12.52 26.11 -3.68 -0.89 -16.94
Error Tiempo al Pico (h) 0.34 0.17 0.34 0.17 0.34 0.25
Error en Volumen (%) 3.44 7.66 4.01 -6.49 4.47 -15.73
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RMSE 1.34 1.04 2.01 0.93 1.48 1.87
Nash-Sutcliffe 0.94 0.96 0.87 0.97 0.93 0.88
Estacion 6
Error Caudal méximo (%) 11.72 2.67 45.47 -5.26 20.62 -3.78
Error Tiempo al Pico (h) 0.25 0.17 0.25 0.09 0.25 0.17
Error en Volumen (%) -14.84  -12.37 0.65 -7.58 -13.51  -34.64
RMSE 0.92 0.40 0.94 0.53 0.87 0.87
Nash-Sutcliffe 0.81 0.96 0.79 0.93 0.83 0.83
Estacion 8
Error Caudal maximo (%) -21.82  -26.66 -1.69 -2896  -26.54  -38.99
Error Tiempo al Pico (h) 0.25 017 0.33 0.08 0.25 0.25
Error en Volumen (%) 7.65 6.18 7.12 -3.19 23.81 6.62
RMSE 0.86 0.66 1.08 0.66 0.90 1.09
Nash-Sutcliffe 0.89 0.94 0.83 0.94 0.88 0.82
Estacion 14
Error Caudal maximo (%) 16.75 6.04 50.06 1.05 11.56 -10.31
Error Tiempo al Pico (h) 0.16 0.08 0.25 0.08 0.16 0.16
Error en Volumen (%) -28.41 3444 2775  -42.15 -2.42 -23.56
RMSE 0.93 0.59 1.49 0.69 0.79 0.87
Nash-Sutcliffe 0.86 0.94 0.63 0.92 0.89 0.88
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Figura 5-9. Dispersion de los indices de eficiencia en validacion espacial. Se representa el valor
minimo, la media y el valor maximo (puntos)
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Figura 5-10. Validacion espacial en las estaciones 4 y 6
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Figura 5-11. Validacion espacial en las estaciones 8 y 14

5.1.5.2 Validacién temporal

En la validacion temporal se simularon cuatro eventos (‘17/10/81°, <02/12/83’,
‘19/11/83” 'y 27/08/82”) utilizando los factores correctores calibrados en la
estacion de aforo localizada en la salida de la cuenca. En cada evento de validacion
se calibraron las condiciones iniciales de humedad (Tabla 5-10). En la Figura 5-12
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se observa que los indices de eficiencia son muy similares entre los 6 modelos en
términos medio. Pero existen diferencias en las dispersiones de éstos. Los modelos
R1, R1+EE, R2 y R2+EE tienen errores en volumen similares y de valores bajos
mientras que R3 y R3+EE presentan errores en volumen altos, particularmente en
el evento ‘02/12/83’ subestiman notablemente el caudal pico (Tabla 5-11) a pesar
de tener valores medios similares a los otros modelos en los demas indices de
eficiencia. Los modelos R3 y R3+EE presentan la mas alta dispersion en los
valores de sus indices (Figura 5-12).

El hecho de que el comportamiento hidrol6gico simulado con los modelos sea muy
cercano al observado en la validacion temporal, y hayan diferencias no muy
importantes entre ellos, se puede explicar por los efectos de la propagacién de los
caudales en los cauces ya que se genera una compensacion de los errores en los
aportes de las subcuencas, esta observacion coincide con los resultados del trabajo
de Li et al. (2011), en el sentido de que utilizando diferentes resoluciones en los
parametros en la salida de la cuenca no se observan diferencias significativas pero
la respuesta de las subcuencas debera experimentar diferencias. Este Gltimo punto
se analiza a continuacidn en la validacion espacio-temporal y en la seccién 5.2.1.
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Figura 5-12. Dispersion de los indices de eficiencia en validacion temporal. Se representa el valor
minimo, la media y el valor maximo (puntos)
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Tabla 5-10. Condiciones iniciales de humedad calibradas para los eventos de validacién temporal

Estado de humedad Modelo
inicial R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE

Evento ¢17/10/81°

Almac. Estatico (H1, %) 25.00 15.00 49.27 14.00 48.68 15.50
Almac. Cauces (H5, %) 12.00 0.00 35.29 2.70 39.75 30.82
Evento ‘02/12/83°

Almac. Estatico (H1, %) 79.00 40.00 80.00 37.68 79.92 61.43
Almac. Cauces (H5, %) 37.00 0.00 4.00 7.53 45.71 39.01
Evento ‘19/11/83°

Almac. Estatico (H1, %) 77.65 34.95 72.65 33.54 77.25 59.05
Almac. Cauces (H5, %) 4.88 0.00 4.88 24.82 43.26 35.81
Evento 27/08/82°

Almac. Estatico (H1, %) 45.00 22.00 56.00 22.00 77.04 35.00
Almac. Cauces (H5, %) 0.00 0.00 0.00 0.75 41.91 17.21

Tabla 5-11. Indices de eficiencia para la validacién temporal con cuatro eventos en la estacion
ubicada en la salida de la cuenca

S Modelo
Indice

R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE

Evento ‘17/10/81°
Error Caudal méximo (%) -24.79  -15.81 5.38 -10.81 2.04 5.94

Error Tiempo al Pico (h) -0.75 -0.59 -0.17 -0.42 -0.25 -0.67
Error en Volumen (%) 1.99 -8.15 -23.01 -3.19 -25.68 -40.88
RMSE 5.23 3.89 2.94 4.13 3.83 6.22
Nash-Sutcliffe 0.81 0.89 0.94 0.88 0.89 0.73

Evento ‘02/12/83’
Error Caudal méximo (%) -25.87 -38.12  -32.67 -30.77 -83.74  -55.36

Error Tiempo al Pico (h) 0.17 0.00 0.09 0.17 -1.58 0.09
Error en Volumen (%) 25.53 19.78 5.53 3.95 82.28 26.57
RMSE 5.83 7.32 8.11 5.75 19.46 10.21
Nash-Sutcliffe 0.91 0.86 0.83 0.91 0.00 0.73

Evento ‘19/11/83’
Error Caudal maximo (%) -8.23 -10.07 -34.35 -3.58 -24.77 -17.27

Error Tiempo al Pico (h) -0.75 -0.67 -0.50 -0.50 -0.92 -1.25
Error en Volumen (%) -15.29  -16.82 -3.39 -19.41 -9.91 -30.34
RMSE 2.4 2.35 2.56 2.11 2.97 3.95
Nash-Sutcliffe 0.88 0.89 0.86 0.91 0.82 0.68

Evento ¢27/08/82°
Error Caudal méximo (%) -15.74  -10.99  -11.38 -5.65 13.58 7.60
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Error Tiempo al Pico (h) -0.25 -0.17
Error en Volumen (%) 16.12 -1.02
RMSE 4.22 2.98
Nash-Sutcliffe 0.79 0.89
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5.1.5.3 Validacion espacio-temporal

La validacion espacio-temporal se realizo en los eventos “17/10/81°, “02/12/83”,
‘19/11/83” y “27/08/82’para cinco subcuencas que drenan a los puntos de aforo 4,
6, 7, 8 y 14. En general se observa que los modelos R1, R1+EE y R2+EE son los
que tienen mejores indices de desempefio. A continuacion se presentan los
resultados para cada estacion de aforo:

Estacion de aforo 4: Los diagramas elaborados para los indices de eficiencia
incluyendo los cuatro eventos de validacion muestran  que los modelos que
tienen menor error para simular el tiempo al pico, menor RMSE y mayor eficiencia
de Nahs-Sutcliffe son R1 y R1+EE (Figura 5-15). EI modelo que presenta un
menor error en simular el caudal pico y el volumen total del hidrograma es R2+EE
(Figura 5-15). Por el contrario, el modelo de peor desempefio es el R3 por tener
una mayor dispersién en sus indices de eficiencia en comparacién con los demas,
especialmente en el error del caudal pico, error en el volumen del hidrograma,
RMSE e indice de Nash-Sutcliffe.
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Figura 5-15. Dispersion de los indices de eficiencia en validacion espacio-temporal en la estacion de
aforo 4. Se representa el valor minimo, la media y el valor maximo (puntos)
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Tabla 5-12. indices de eficiencia para la validacion espacio-temporal en la estacion de aforo 4

indice Modelo

R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE
Evento ‘17/10/81°
Error Caudal méximo (%) -9.27 -13.75  31.56 -2.85 49.79 30.95
Error Tiempo al Pico (h) -0.34 -0.50 0.08 -0.59 0.25 0.00
Error en Volumen (%) 10.84 8.57 -26.09 2.19 -21.51  -35.84
RMSE 0.64 0.89 1.17 1.20 1.75 1.16
Nash-Sutcliffe 0.95 0.89 0.83 0.81 0.61 0.83
Evento “02/12/83’
Error Caudal maximo (%) -7.68 -29.08  -14.24 -2484 -7150 -42.21
Error Tiempo al Pico (h) 0.16 0.08 0.25 0.00 -0.09 0.08
Error en Volumen (%) 32.42 24.99 13.34 10.69 83.05 33.09
RMSE 1.15 1.39 1.55 1.16 3.53 1.83
Nash-Sutcliffe 0.91 0.86 0.83 0.91 0.12 0.76
Evento ‘19/11/83’
Error Caudal maximo (%) 5.56 1253  -14.61 -6.73 10.09 3.94
Error Tiempo al Pico (h) 0.00 -0.17 0.16 -0.25 0.16 0.00
Error en Volumen (%) -9.65 -6.42 -2.29 -20.74 -2.95 -26.28
RMSE 0.45 0.30 0.54 0.37 0.62 0.43
Nash-Sutcliffe 0.91 0.96 0.87 0.94 0.83 0.92
Evento 27/08/82’
Error Caudal maximo (%) -13.03  -19.26  17.23 -9.43 3.71 -4.13
Error Tiempo al Pico (h) 0.50 0.33 0.66 0.33 0.75 0.58
Error en Volumen (%) 24.64 17.25 0.49 1.89 -6.17 -5.58
RMSE 1.07 0.97 1.46 0.93 2.14 1.06
Nash-Sutcliffe 0.89 0.90 0.78 0.91 0.54 0.89
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Estacion de aforo 6: El modelo R1+EE es el que tiene un mejor desempefio
para simular el caudal pico y junto con el modelo R2+EE presentan los valores mas
favorables en cuanto al RMSE e indice de Nash-Sutcliffe. R2+EE es el modelo que
tiene menores errores en volumen para esta estacion con poca dispersion en los
valores de este indice. Los peores desempefios se obtuvieron con los modelos R3 y
R3+EE, cuyos indices de eficiencia son demasiado variables en comparacién con
los otros modelos (Figura 5-17).
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Figura 5-17. Dispersion de los indices de eficiencia en validacion espacio-temporal en la estacion de
aforo 6. Se representa el valor minimo, la media y el valor maximo (puntos)
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Tabla 5-13. indices de eficiencia para la validacion espacio-temporal en la estacion de aforo 6

indice Modelo

R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE
Evento ‘17/10/81°
Error Caudal méximo (%) 23.21 2.55 53.31  -30.86 13520 102.29
Error Tiempo al Pico (h) 0.09 -0.75 0.34 0.17 0.25 0.25
Error en Volumen (%) -26.93  -36.22 -49.14 5.08 -57.56  -77.36
RMSE 0.48 0.44 0.85 0.39 1.47 1.19
Nash-Sutcliffe 0.78 0.81 0.31 0.85 -1.06 -0.34
Evento “02/12/83’
Error Caudal maximo (%) 6.85 -23.73 5.45 -19.04  -59.77  -33.62
Error Tiempo al Pico (h) 0.25 0.17 0.34 0.09 0.17 0.17
Error en Volumen (%) 21.05 10.91 -2.69 -2.06 81.14 20.51
RMSE 0.50 0.47 0.62 0.37 1.19 0.56
Nash-Sutcliffe 0.86 0.88 0.79 0.92 0.20 0.82
Evento 19/11/83’
Error Caudal maximo (%) 56.73 17.30 -4.57 -30.53  67.07 48.32
Error Tiempo al Pico (h) 0.41 0.25 0.58 0.41 0.50 0.33
Error en Volumen (%) -45.04 4821 -2332 -1947 -31.18 -61.13
RMSE 0.68 0.40 0.48 0.28 0.77 0.61
Nash-Sutcliffe -0.21 0.57 0.39 0.79 -0.53 0.03
Evento 27/08/82’
Error Caudal maximo (%) 18.50 -4.37 1455  -47.07 4158 23.28
Error Tiempo al Pico (h) 0.41 0.25 0.41 0.33 1.41 0.41
Error en Volumen (%) 3.75 -11.98 -4.12 8.89 -35.35  -44.09
RMSE 0.43 0.25 0.52 0.40 0.99 0.58
Nash-Sutcliffe 0.75 0.92 0.65 0.79 -0.30 0.56
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Figura 5-18. Validacion espacio-temporal con los eventos ‘17/10/81°, ‘02/12/83°, ‘19/11/83"y
27/08/82 en la estacion de aforo 6. A) R1, B) R1+EE, C) R2, D) R2+EE, E) R3, y F) R3+EE
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Estacion de aforo 7: El caudal pico estd mejor simulado por los modelos R2 y
R2+EE en esta estacion de aforo al igual que el volumen total del hidrograma. Con
relacién al RMSE vy el indice de Nash-Sutcliffe, los mejores funcionamientos
medios de dan con los modelos R1, R2 y R2+EE. Con respecto al tiempo al pico de
hidrograma, ningun modelo tiene diferencias notables frente a los demas (Figura
5-19). En la Figura 5-20 se puede observar que las mejores validaciones para los
cuatro eventos se alcanzan con R1+EE y R2+EE.
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Figura 5-19. Dispersion de los indices de eficiencia en validacion espacio-temporal en la estacion de
aforo 7. Se representa el valor minimo, la media y el valor maximo (puntos)
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Tabla 5-14. indices de eficiencia para la validacion espacio-temporal en la estacion de aforo 7

indice Modelo

R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE
Evento ‘17/10/81°
Error Caudal méximo (%) -8.07 -15.38  46.53 -8.26 74.62 44.42
Error Tiempo al Pico (h) 0.25 -0.17 0.58 -0.25 0.67 0.50
Error en Volumen (%) 12.09 7.75 -19.63 5.19 -12.39  -27.66
RMSE 0.24 0.19 0.94 0.39 1.39 0.90
Nash-Sutcliffe 0.97 0.98 0.56 0.92 0.02 0.59
Evento “02/12/83’
Error Caudal maximo (%) -28.61  -42.15 -31.54 -42.79  -7456  -54.99
Error Tiempo al Pico (h) 0.25 0.17 0.25 0.17 0.17 0.17
Error en Volumen (%) 39.66 30.31 20.59 20.03 84.31 40.85
RMSE 0.89 0.94 1.07 0.87 1.96 1.2
Nash-Sutcliffe 0.82 0.80 0.74 0.83 0.14 0.68
Evento ‘19/11/83’
Error Caudal maximo (%) 69.66 32.81 12.07 25.69 57.89 47.98
Error Tiempo al Pico (h) 0.59 0.42 0.75 0.25 0.67 0.50
Error en Volumen (%) -18.44  -16.59 -6.11 -27.89 -5.12 -31.38
RMSE 0.55 0.31 0.42 0.24 0.59 0.46
Nash-Sutcliffe 0.23 0.75 0.54 0.86 0.09 0.46
Evento 27/08/82’
Error Caudal maximo (%) -3259  -3346  -15.33 -31.24 -10.03  -31.05
Error Tiempo al Pico (h) -0.42 -0.67 -0.25 -0.67 0.41 -0.17
Error en Volumen (%) 41.04 35.23 23.12 25.72 21.99 24.05
RMSE 0.98 0.99 0.95 0.97 1.45 0.93
Nash-Sutcliffe 0.82 0.82 0.83 0.83 0.61 0.84
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Evento: '17/10/81" Evento: '02/12/83' Evento: '19/11/83"  Evento: '27/08/82'
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Figura 5-20. Validacion espacio-temporal con los eventos ‘17/10/81°, ‘02/12/83°, “19/11/83"y
27/08/82 en la estacion de aforo 7. A) R1, B) R1+EE, C) R2, D) R2+EE, E) R3, y F) R3+EE
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Estacion de aforo 8: Los modelos R1+EE y R2+EE presentan el mejor
desempefio medio en cuanto al RMSE, indice de Nash-Sutcliffe y error en el
tiempo al pico del hidrograma, en cuanto a volimenes de hidrograma los mejores
resultados los aportaron R2 y R2+EE (Figura 5-21). R3 fue el modelo con peor
funcionamiento, pues la dispersion es bastante amplio en todos sus indices de
eficiencia (Figura 5-21). En esta estacion de aforo, el modelo R3+EE tiene un
funcionamiento superior a los modelos que no tienen en cuenta las ecuaciones de
escalado (R1, R2 y R3), siendo el modelo R1 el que méas se asemeja en desempefio
a R3+EE (Figura 5-22).
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Figura 5-21. Dispersion de los indices de eficiencia en validacion espacio-temporal en la estacion de
aforo 8. Se representa el valor minimo, la media y el valor maximo (puntos)
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Tabla 5-15. indices de eficiencia para la validacion espacio-temporal en la estacion de aforo 8

Modelo

indice
R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE

Evento ¢17/10/81°

Error Caudal méximo (%) -34.10 -42.87 1232  -25.34 -17.53  -21.09
Error Tiempo al Pico (h) 0.17 0.09 0.42 0.09 0.42 0.25

Error en Volumen (%) 27.91 18.92 8.39 9.66 30.35 18.33
RMSE 0.72 0.78 0.97 0.41 1.15 0.66

Nash-Sutcliffe 0.85 0.82 0.72 0.95 0.61 0.87

Evento “02/12/83’

Error Caudal maximo (%) -28.09  -39.02 -31.66 -42.90 -72.28 -54.85
Error Tiempo al Pico (h) 0.00 -0.08 0.08 -0.08 -0.08 -0.08
Error en Volumen (%) 45.72 31.70 27.57 2351 85.41 46.33
RMSE 0.81 0.81 0.96 0.83 1.68 1.08

Nash-Sutcliffe 0.79 0.79 0.71 0.78 0.12 0.63

Evento ‘19/11/83’

Error Caudal maximo (%) 1.69 -19.66  -34.95 -1.94 -18.93  -12.86
Error Tiempo al Pico (h) 0.25 0.16 0.33 0.16 0.33 0.16

Error en Volumen (%) 10.17 -7.13 18.42  -28.00 31.60 3.54

RMSE 0.44 0.31 0.47 0.29 0.49 0.32

Nash-Sutcliffe 0.57 0.79 0.52 0.81 0.47 0.78

Evento 27/08/82’

Error Caudal maximo (%) 0.31 -12.01  29.01 -4.06 -23.40  -14.66
Error Tiempo al Pico (h) 0.50 0.34 0.59 0.42 1.42 0.50

Error en Volumen (%) 26.64 13.70 7.86 2.56 14.47 13.96
RMSE 0.68 0.49 0.92 0.42 0.93 0.64

Nash-Sutcliffe 0.69 0.84 0.45 0.89 0.44 0.74
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Figura 5-22. Validacion espacio-temporal con los eventos ‘17/10/81°, ‘02/12/83°, “19/11/83"y
27/08/82 en la estacion de aforo 8. A) R1, B) R1+EE, C) R2, D) R2+EE, E) R3, y F) R3+EE
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Estacion de aforo 14: R1 y R2+EE son los modelos que simulan mejor el
caudal pico, los mejores indices de Nash-Sutcliffe y RMSE se obtuvieron con los
modelos R1+EE y R2+EE y el modelo que genera menores errores en volumen del
hidrograma es R1 (Figura 5-23). Todas las simulaciones tienden a sobreestimar el
error en volumen en esta estacion de aforo (Figura 5-24).
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Figura 5-23. Dispersion de los indices de eficiencia en validacion espacio-temporal en la estacion de
aforo 14. Se representa el valor minimo, la media y el valor maximo (puntos)
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Tabla 5-16. indices de eficiencia para la validacion espacio-temporal en la estacion de aforo 14

indice Modelo

R1 R1+EE R2 R2+EE R3 R3+EE
Evento ‘17/10/81°
Error Caudal méximo (%) 9.18 -5.10 88.92 9.62 37.43 15.30
Error Tiempo al Pico (h) 0.17 0.08 0.25 0.00 0.25 0.08
Error en Volumen (%) -23.39 4366 -50.31 -50.63 -12.67 -28.29
RMSE 0.77 0.85 1.60 0.73 1.13 0.69
Nash-Sutcliffe 0.76 0.70 -0.07 0.78 0.46 0.80
Evento “02/12/83’
Error Caudal maximo (%) -22.81  -99.91 -26.56 -39.48 -7245 -50.89
Error Tiempo al Pico (h) 0.50 0.42 0.50 0.42 0.42 0.50
Error en Volumen (%) 39.45 23.60 19.59 14.54 86.46 40.79
RMSE 1.05 1.04 1.22 0.99 1.99 1.28
Nash-Sutcliffe 0.75 0.75 0.66 0.77 0.09 0.62
Evento ‘19/11/83’
Error Caudal maximo (%) 22.36 -2.96 30.72 -2.19 4.37 -7.84
Error Tiempo al Pico (h) 0.25 0.17 0.34 0.17 0.34 0.17
Error en Volumen (%) -1457  -32.36  -15.81 -49.16 10.07 -6.54
RMSE 0.87 0.60 0.99 0.59 0.83 0.58
Nash-Sutcliffe 0.37 0.69 0.19 0.71 0.43 0.72
Evento 27/08/82’
Error Caudal méaximo (%) -0.66 -22.11  36.46 -5.78 -18.81 1.16
Error Tiempo al Pico (h) 0.50 0.33 0.58 0.42 0.50 0.50
Error en Volumen (%) -9.67 -46.03  -29.34  -65.59 2.69 -31.87
RMSE 0.80 0.74 1.07 0.73 0.85 0.83
Nash-Sutcliffe 0.34 0.43 -0.17 0.45 0.26 0.29
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Evento: '17/10/81' Evento: '02/12/83' Evento: '19/11/83'  Evento: '27/08/82'
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Figura 5-24. Validacion espacio-temporal con los eventos ‘17/10/81°, ‘02/12/83°, “19/11/83"y
27/08/82° en la estacion de aforo 14. A) R1, B) R1+EE, C) R2, D) R2+EE, E) R3, y F) R3+EE

140



Aplicacion de las ecuaciones de escalado

5.2 Discusion de resultados

5.2.1 Desempefio de los modelos

El funcionamiento hidrolégico de los 6 modelos puestos a prueba en la
aplicacién en Goodwin Creek permite confirmar la hipbtesis de que al utilizar las
ecuaciones de escalado se obtiene un mejor desempefio en las estaciones de aforo
donde no se realiza calibracién. Las diferencias son sisteméticas y notables en las
validaciones hechas en las subcuencas mas pequefias. En la Figura 5-25 se puede
observar que a medida que disminuye el &rea de cuenca se aprecia un mejor
desempefio de los modelos R1+EE y R2+EE sobre los demas (especialmente en los
eventos ‘19/09/83°, ‘19/11/83” y ‘27/08/82"). Los modelos que mas desmejoran su
eficiencia a medida que disminuye el area de cuenca son R2 y R3, los cuales tienen
las menores resoluciones espaciales en relacién con los mapas de parametros.

Los desempefios de todos los modelos en las validaciones temporales hechas en
la salida de la cuenca varian muy poco entre si. Sin embargo el efecto de la
resolucion espacial es mas importante cuando disminuye el area de drenaje. Un
ejemplo de esta caracteristica es el comportamiento del modelo R3, el cual tiene
buenas validaciones temporales. Pero a pesar de ello sus validaciones espacio-
temporales para areas de drenaje pequefias son peores que las de los otros modelos.
Estos resultados son consistentes con el trabajo de Li et al. (2011), quienes
encontraron que en las unidades de simulacibn méas pequefias se obtienen
diferencias mas grandes con respecto al efecto de diferentes resoluciones espaciales
en las propiedades del suelo, y las diferencias disminuyen gradualmente a medida
gue el tamafio de la cuenca aumenta.

La comparacion de las diferencias entre los caudales observados y simulados
por R1 (modelo de referencia) y R1+EE en validacion es un buen indicador para
conocer el efecto final de la utilizacion de las ecuaciones de escalado. En la Figura
5-26 se presentan éstas diferencias, la ocurrencia de valores positivos indica que la
diferencia entre el caudal observado y simulado por R1+EE es menor a la
diferencia entre el caudal observado y simulado por R1, la ocurrencia de valores
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negativos indica totalmente lo contrario a lo anterior. En esta figura se observa una
mayor frecuencia de valores positivos, lo cual confirma el superior desempefio del
uso de las ecuaciones de escalado en validacion.
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Figura 5-25. indices de eficiencia de Nash-Sutcliffe en funcion del area de cuenca para los 6 modelos
sujetos a comparacion
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Figura 5-26. Diferencias entre caudales observados y simulados por los modelos R1 y R1+EE para
los eventos de validacion espacio-temporal. Los valores positivos indican una menor diferencia entre
el caudal observado y simulado por R1+EE en comparacion con la diferencia entre el caudal
observado y simulado por R1, mientras que los valores negativos indican lo contrario

La parametrizacion de la heterogeneidad de los pardmetros Hy, ks y kp a nivel de
subcelda ha mostrado que contribuye a disminuir la sensibilidad de la respuesta
hidrol6gica del modelo a la escala espacial, ya que los modelos R1+EE y R2+EE
tienen muy buenos desempefios en comparacion al modelo de referencia (R1) y
superiores en comparacion con R2 y R3. El modelo R3+EE mostré un desempefio
superior a R3 en validacion espacio-temporal, pero no se equipara a los mejores
desemperfios de R1+EE y R2+EE. Esto se debe a que las ecuaciones de escalado
resuelven mejor la variabilidad “intracelda”, pero la parametrizacion no ha logrado
captar satisfactoriamente la variabilidad “intercelda” a escala de cuenca, que
representa un nivel de organizacion.

Los eventos que presentan mas diferencias destacando un mejor desempefio de
las ecuaciones de escalado en validacion son 19/11/83” y 27/08/82’, los cuales
tienen los menores valores de precipitacion total con valores de 44.00 y 61.56 mm
respectivamente, indicando que el efecto de escala espacial esta relacionado con la
cantidad de precipitacion y dicho efecto es mas importante para eventos con lluvias
pequefias. Merz y Plate (1997) arribaron a conclusiones similares utilizando el
modelo distribuido SAKE/FGM (Merz, 1996) sin emplear ecuaciones de escalado.
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5.2.2 Efecto de agregacion espacial en los factores
correctores

La agregacion espacial de los parametros afecta el desempefio de los modelos.
Dicho efecto obliga a tener que cambiar los factores correctores de calibracién en
diferentes escalas de agregacion. En esta seccion se discute como cambian los
parametros de calibracién a medida que se aumenta la escala de agregacién de los
parametros, comparando simulaciones que utilizan las ecuaciones de escalado con
simulaciones que no las emplean. Las escalas de agregacion son 600x600 m?,
1200x1200 m? y toda la cuenca, tomando como referencia el caudal simulado en la
escala de 30x30 m? Para realizar el analisis se ha construido una realidad virtual
utilizando como caudal observado el caudal simulado por el modelo TETIS con
resolucién de 30x30 m® y empleando una realizacién de los tres mapas de
parametros (Figura 5-27) con las propiedades descritas en la Tabla 5-17. En dicha
realidad virtual se han tomado como vélidos los factores correctores de la escala de
referencia (30x30 m?).

max : 3740.23

B min : 0.419597

" fami)

. max : 2.76102

. i 0.0020003

Figura 5-27. Realizaciones de los mapas de parametros Hy, ks Y kp utilizados en el analisis del
efecto de agregacion espacial
Los parametros de las ecuaciones de escalado para los mapas de parametros
hidrologicos presentados anteriormente se estimaron teniendo en cuenta su relacion
con cv Yy I/a (seccion 4.3). En las tres escalas de agregacion se han tomado
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valores diferentes, debido a que al reducir la escala disminuye el coeficiente de
variacion en los mapas de parametros (Tabla 5-18).

Tabla 5-17. Propiedades estadisticas de los mapas de parametros generados con resolucion de 30 m

Propiedad Parametro

Hu ks kp
Modelo espacial Exponencial Exponencial Exponencial
Rango maximo 200 m 200 m 200 m
Rango minimo 100 m 100 m 100 m
Direccion 94.1° 92.5° 45°
Meseta 8595.7 26427 0.2177
Pepita 0 0 0
Media 44.32 40.31 0.0957
Desviacion estandar 39.88 87.37 0.1154
cv 0.90 2.17 1.21

Tabla 5-18. Pardmetros de las ecuaciones de escalado estimados para los tres niveles de agregacion

Parametro
Resolucion
Hu ks kp

600 m CV =06 =45 CV =06 a=0.35 cV=05 pg=1
l/a>3 =08 I/a>3 l/a>3

1200 m CV =06 o =45 CcV =1 a=0.45 CV =06 p=12
l/a>3 @ =08 I/a>3 I/a>3

cuenca CV =09 @ =35 cv=21 a=0.6 CV =12 B=3
l/a>3 wp =1.2 lo/a>3 l/a>3

Las simulaciones generadas sin realizar calibraciones y fijando los factores
correctores en un valor constante igual a 1 en las tres escalas de agregacion,
muestran que el RMSE del caudal de salida en la escala de agregacion a nivel de
cuenca sin ecuaciones de escalado es mayor en un orden de magnitud a los valores
de RMSE de las otras dos escalas de agregacién, mientras que los menores RMSE
se presentan cuando se utilizan las ecuaciones de escalado (en la Figura 5-28 se
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presenta este resultado). Esta observacion aporta evidencia de que las ecuaciones
de escalado capturan el efecto de agregacién de los parametros hidroldgicos
utilizando mapas virtuales de parametros con una heterogeneidad espacial
conocida.

Al calibrar los factores correctores se encontré que éstos varian mas entre las
diferentes escalas de agregacion al no utilizar las ecuaciones de escalado. Las
simulaciones realizadas utilizando las ecuaciones de escalado en los tres niveles de
agregacion indican una menor variacion de los factores correctores, ya que al
utilizar estas ecuaciones los factores correctores calibrados no necesitan incorporar
el efecto de escala espacial (Figura 5-29). Los valores de RMSE, cuando se utilizan
factores correctores calibrados, tienen el mismo orden de magnitud para los casos
en que se usan las ecuaciones de escalado como para los casos en que no se utilizan
dichas ecuaciones, por lo cual se considera que tienen eficiencias similares, siendo
la diferencia méas notable que los factores correctores sin utilizar las ecuaciones de
escalado tienden a variar mas entre escalas, especialmente en el caso de los
parametros de Hy vy ks.
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Figura 5-28. Comportamiento de los factores correctores sin calibrar y desempefio en funcién de la
escala de agregacion espacial de los parametros hidrolégicos
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Figura 5-29. Comportamiento de los factores correctores calibrados y desempefio en funcion de la
escala de agregacion espacial de los pardmetros hidrolégicos
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CONCLUSIONES Y
TRABAJO FUTURO

6.1 Conclusiones

Los efectos de escala ocurren debido a la ocurrencia simultdnea de la naturaleza
heterogénea de las caracteristicas ambientales de los sistemas hidrolédgicos, la
variabilidad de los procesos involucrados en un amplio rango de escalas espacio-
temporales y las no linealidades de dichos procesos. La complejidad asociada a
estos factores dificulta la deduccién de reglas de escalado, a pesar de que se han
hecho valiosos aportes para mejorar el conocimiento y entendimiento de los efectos
de escala en Hidrologia, la formulacién de leyes de escalado y similaridad en
Hidrologia adn no se ha resuelto.

Los experimentos numéricos mostraron que al escalar los parametros efectivos
H, ¥ k, de la microescala S1 a las mesoescalas S2a, S2b, S2c y S2d, sus
valores dependen de las variables de entrada, variables de estado y la
heterogeneidad de los parametros en la microescala. Se ha demostrado que los
parametros efectivos dependen principalmente de la media de H,[s1] Yy k[S1], Y
sus valores estan entre cero y la media de H,[S1] Y k.[S1]. Los pardmetros
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efectivos no son estacionarios debido a su dependencia en las variables de entrada
y estado. A medida que la variabilidad espacial en la microescala se incrementa, la
capacidad de almacenamiento estatico en la mesoescala tiende a tener una menor
tasa de cambio en funcion de X,[s2] Yy H,;[s2]. Esto significa que cuando el
parametro H,[s1] tiene una alta heterogeneidad, es méas probable que H,[s2]
tenga valores por debajo de la media de H,[s1]. Un comportamiento similar se
observa en el caso del parametro k.. Los valores adimensionalizados de los
pardmetros efectivos no estacionarios en la mesoescala son muy poco sensibles a la
media de la realizacion correspondiente y a su vez muestran mas sensibilidad al
coeficiente de variacion espacial.

La formulacion inversa (Ecuaciones 3.10 y 3.11) permiti¢ transferir la no
linealidad del sistema en la microescala a la mesoescala a través de parametros
efectivos no estacionarios. Estos parametros capturan los umbrales de los procesos
analizados. H,[s2] es variable en el tiempo y alcanza su valor medio en la
microescala (el méaximo valor que puede tomar) en un estado particular, que
depende del nivel de heterogeneidad del pardmetro en la microescala. La
conductividad hidraulica efectiva en la mesoescala, k [S2] toma diferentes valores
dependiendo del estado del sistema, y alcanza el valor medio de la microescala
cuando el sistema tiende a la saturacion (Figura 3-2).

Las simulaciones estocasticas han demostrado que la varianza de los parametros
efectivos estimados en la mesoescala disminuye cuando aumenta la relacién entre
el tamafio de celda en la mesoescala y la longitud de correlacion 1,/a. Esta
propiedad es fundamental para identificar un tamafio de celda que tenga las
caracteristicas de REA y que minimice la propagacién de la incertidumbre de los
parametros. Para los casos “tipo 17 (condicién saturada) y “tipo 2”(condicién no
saturada), el punto de inflexion en el que ocurre REA es el mismo. Por tanto, se
debe utilizar un tamafio de celda mayor a la longitud de correlacion en la
microescala para reducir significativamente la varianza de H,[S2] Y k.[S2] en
campos aleatorios isotropicos, y para evitar el efecto del patron de variabilidad de
la microescala en la modelacion del flujo en la mesoescala. Este tamafio de celda
debe ser menor que el tamafio de las unidades cartogréficas o las laderas, los cuales
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introducen una variabilidad espacial debido a un nivel superior de organizacion y
cambian los procesos dominantes, respectivamente.

En los campos aleatorios con alta dependencia espacial existe una alta
influencia de la incertidumbre de los pardmetros en la microescala sobre la
incertidumbre de los parametros efectivos en la mesoescala. Lo que se debe a que
si el error de estimacion de un valor puntual en la microescala es alto, es altamente
probable que los valores que se encuentren en el radio de influencia de su
correlacion espacial también tengan altos errores de estimacion, los cuales se
propagan a los parametros en la mesoescala. Se utilizé un amplio rango de valores
de longitud de correlacion para cubrir todos los valores posibles que puedan
encontrarse en una cuenca real, y asi ganar capacidad de generalizacion. La
incertidumbre de la respuesta del sistema ha mostrado depender del estado inicial
del sistema y la intensidad y duracion de la lluvia, debido a que estos factores
condicionan la posibilidad de alcanzar el umbral en el cual se inicia el flujo
gravitacional.

La deduccion analitica de funciones de distribucion con variables aleatorias
dependientes es compleja; su grado de complejidad se incrementa ain mas cuando
el nimero de variables aleatorias dependientes es grande. Es por esto que las
Ecuaciones 4.8, 4.11 y 4.13 fueron desarrolladas para el caso en que la
autocorrelacion espacial de Hy[S1], ks[S1] y kp[S1] es igual a cero. El hecho de
gue los parametros efectivos no estacionarios basados en las funciones de
distribucion derivadas requieren de integracion numérica para su solucién, su
aplicacion en un caso de estudio con un elevado nimero de celdas resultaria
inabordable desde un punto de vista computacional. Sumado a esto la dificultad de
incorporar la dependencia espacial desde un punto de vista analitico fue necesario
realizar ecuaciones de escalado semi-empiricas.

Las ecuaciones de escalado semi-empiricas tienen pardmetros que estan
relacionados con la heterogeneidad espacial a nivel de microescala. Esta relacion se
constato a través de correlaciones candnicas entre dichos parametros, el coeficiente
de variacion y la longitud de correlacion de Hu[S1], ks[S1] y kp[S1] .
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Los modelos de redes neuronales artificiales tipo perceptron multicapa (MLP)
desarrollados para vincular los parametros de las ecuaciones de escalado con la
heterogeneidad de H,[S1], ks[S1] Yy kp[S1] presentaron ajustes satisfactorios que
permiten afirmar que los modelos RNAL1, RNA2, RNA3 Y RNA4 son buenos
estimadores de dicha relacion.

La aplicacién de las ecuaciones de escalado en la cuenca de Goodwin Creek
utilizando diferentes escalas de agregacion de los parametros permitié constatar la
importancia de representar la variabilidad a nivel de microescala en la simulacion
hidrolégica. Especialmente, se han notado mayores diferencias a favor del uso de
las ecuaciones de escalado en los desempefios en validacion espacio-temporal en
las subcuencas mas pequefias, siendo este resultado consistente con el analisis de
Lietal. (2011).

Los eventos que destacan un mejor desempefio de las ecuaciones de escalado en
validacion son los que tienen menores valores de precipitacion total (44.00 y 61.56
mm respectivamente), lo cual implica que el efecto de escala espacial esta
relacionado con la cantidad de precipitacion y dicho efecto es mas importante para
eventos con lluvias de pequefia magnitud en comparacion a lluvias extremas con
altos periodos de retorno caracterizadas por saturar rapidamente el suelo dando
mayor importancia a los procesos de flujo superficial. Esta observacién es
consecuente con los resultados de Merz y Plate (1997), quienes encontraron que la
influencia de la variabilidad espacial en la respuesta de una cuenca en el suroeste
de Alemania dependia del tamafio de la tormenta.

La utilizacion del concepto de parametros efectivos no estacionarios ha
resultado util para parametrizar la heterogeneidad de los pardmetros Hu, ks y kp @
nivel de microescala, y ha mostrado que contribuye a disminuir la sensibilidad de
la respuesta hidroldgica del modelo a la escala espacial, ya que los modelos R1+EE
y R2+EE presentaron muy buenos desempefios en comparacion al modelo de
referencia (R1) y superiores en comparacion con R2 y R3.

Mediante la generacion de mapas de parametros con estructura espacial y la
construccion de una realidad virtual se demostré que, al calibrar los factores
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correctores, sus valores varian mas entre las diferentes escalas de agregacién al no
utilizar las ecuaciones de escalado, y la incorporacién de éstas en los tres niveles de
agregacion resulté en una menor variacion de los mismos.

6.2 Futuras lineas de investigacion

Con base en el desarrollo de esta tesis se plantean los siguientes temas de
investigacion para el futuro:

Debido a que se ha identificado que el efecto de escala espacial esta relacionado
con el tamafio de tormenta, es importante investigar la existencia de umbrales de
lluvia a partir de los cuales el efecto de escala estudiado se minimiza para
diferentes tamafios de cuenca. Probablemente para la modelacion hidrolégica con
tormentas de disefio este efecto de escala sea menos importante.

Esta tesis se ha centrado en el analisis del efecto de escala espacial en los
parametros hidraulicos del suelo y sustrato de un modelo hidroldgico, que
representan dos tipos de no linealidad. Es necesario estudiar y entender los efectos
de escala en los parametros de otros procesos relevantes para la simulacion
hidrolégica en TETIS, tales como los parametros de produccién de escorrentia y
propagacion del flujo en los cauces. También es importante implementar este
enfoque de tratar el efecto de escala espacial en otros modelos hidrolégicos
distribuidos para contrastar sus resultados con los resultados de esta investigacion.

Indagar qué influencia ejerce el uso de las ecuaciones de escalado en la
evaluacion de la incertidumbre de los pardametros hidrolégicos y en la
incertidumbre predictiva del modelo contrastando los resultados con la evaluacién
de la incertidumbre utilizando el modelo hidroldgico sin ecuaciones de escalado.
Los resultados de esta linea de trabajo podrian enriquecer el conocimiento de las
implicaciones que acarrearia la utilizacion de las ecuaciones de escalado en la
modelacion hidrolégica distribuida.
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Capitulo 6

Es primordial articular el conocimiento del funcionamiento de los diferentes
procesos hidrolégicos que se han conceptualizado en la mesoescala en el modelo
TETIS con otras teorias desarrolladas a otras escalas. En el caso de la infiltracion
podrian buscarse vinculos entre las ecuaciones fundamentales a escala puntual con
la representacion en la mesoescala para contribuir a la construccion de una red de
teorias que soporten un conocimiento de multiescala en la ciencia Hidrologica.
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APENDICE Al: FUNCIONES DE
DISTRIBUCION USADAS PARA CALCULAR
PARAMETROS EN LA MESOESCALA

n,
T'(a+b) (@wh a1 b1 .
F(a)-l"(b)-[o 7 (1—1) dr si Xy <Xy
I'(a+b) 2 . )
fx,. [Xz,tJ = r(i)-l‘(g))-[OA i l(l_f)b tdr st Hy2Hyeg+ Xy

r<a)-£§§)+-<b1)—w>A((1—qv‘v>jl(l—(1_qJV)AJb_l caso contrario

1 si Xy < Xy,
r'(a+b) P __ _ .
Fx.., [XZIJ: F(i)r(g,) IoA i l(l_T)b tdr sl Hy 2Hpp g+ Xy,
r b a
(a+ ) . G 3 ~2Fl(a,1—b;a+1;q—t] caso contrario
T(a) T(b) { a(1-w)* A? (1-w)A
Donde,
(1-w)A—n,
Py ="
(1-w)

G = Xo +(1-W)A—n

,F = funcion hipergeométrica
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Asumiendo que K, sigue una funcién de distribucién lognormal LN (g ,0y ):

At

. 2
7["1 min(X,, ’At.ks)nuks J

20,
1

X
S :
kS[ AL min (X, At-k, )-At-oy 27

{_(.n(r)_,,kj}
min( X, Atk 20@

X3,t — 1 ( At )e—
Fe J' dr
s At Gks\/g 0 T

Asumiendo que k|, sigue una funcion de distribucion lognormal LN (s ,0y ):

i 2
—{In min( X, ,Atk, )—#k,, j

At

20,
1

’ min(Xa,, At-Kpy )-At-oy 27

l(ln(rmpf]

min( X, Atk, 20,

X4,t = 1 ( At )e—

F = j dr
L /8T Jar 7

Fx, (X4) YTy, (X4) estan expresados por:
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Fx, [Xa] :1_[1_ R (Xa /A =Fy, (X4)+ R (Xg/At)-Fy, (X4)]

Fe (X4/At) y fi (X4/At) son:

i 2
7["] min( X, Atk, )7%5]

At

20
Xat 1
fk ! At = - e
) mm(XS,tlAt'kp)Gks \27
{—(In(r)—yks)z}
min( X;,,At-k, Zdis
F {XM/}: 1 ( At )—e dr
: At oy N27 70 T

Fy, (X4/At) Yy fy (X4/At) se pueden expresar por:
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APENDICE A2: SELECCION DE MODELOS

Se realizé el ajuste de cinco tipos de modelos acotados por una asintota superior
a través de la minimizacién de la raiz cuadrada del error cuadratico medio (RMSE)
entre los valores de los pardmetros efectivos simulados en la mesoescala via
simulaciones de Monte Carlo y la estimacion de cada modelo candidato. El
algoritmo de optimizacion utilizado fue el cuasi-Newton. Sin embargo, en algunos
casos se emple6 el algoritmo genético disponible en la version 7.7.0.471(R2008b)
de MATLAB para tener mayor fiabilidad de que el minimo encontrado fuera
global.

A continuacion se presentan los modelos candidatos para representar el
escalado de los parametros Hy, ks y kp de la microescala S1 a la mesoescala S2:

Modelo tipo 1:

Hu [$2J, = Flu [$1] - A [S1]-exp { A exp( /52 (Xa 52} + Hals23, ) ## |
ks[S2]; = ks [S1]—ks [Sl]-exp{—ﬂl exp(—s3)-(X2[S2]; )(ﬂsﬂz"")}

kp[S2]; =kp[S11—kp [Sl]-eXp{—,b’l exp(—sB2 )-(Xa[S2), )(ﬂsﬂz’*")}
Modelo tipo 2:

Hu[S2); = Hu[s1]-Hu [51]~e><|o{(—ﬁ1)~(xl[sz]t +Hi[s2], )" }
ks [52) =k [511- ks [s1-exp{(~/2)-(Xz[s2} )" |

kp[52), =Ky [S11-kp[SL1-exp{(~3) (Xs[52k )" |

Modelo tipo 3:
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Hu[s1]

Hu[s2] = Hu[S1]- 2
1+(=f)-(Xa[S2) + Ha[s2], )

ks [S1]

ks [S2]; = ks [S1]-
t 1+(-A)-(X2[52), V*

kp[s1]

kp[S2] =kp[S1]-
T L (G- (Xals2))”

Modelo tipo 4:
Hu[S2) = Hu[S1]- £ {1- B2 -exp(-Bs (X1[S2], + Hi[S2],))}
ks[S2]; =ks [S1]- A1 -{1— B2 -exp(—3 - (X2[S2),))}

kp[s2), =kp[S1]- /- {1- B2 -exp(-Ss-(Xa[s2}))}

Modelo tipo 5:
i [Sl]{q{ln(xn ;Hl't = —0.93/31’0'47/”2}}
2

ks[s2] =ks[S1l{e(X2[S2) ;A )} — X2[s2) {1-&(X2[S2]: A)}

kp[S2l =kp[S1l{e(X3[s2);A)}— Xa[s2] {1-e(Xs[S2]; A)}

donde,

Hu[s2], = Capacidad de almacenamiento estatico efectivo en el intervalo de
tiempot (en la mesoescala) en mm

X1[s2], = Precipitacion en el intervalo de tiempo t (en la mesoescala) en
mm
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Hi[s2], = Almacenamiento estatico en el intervalo de tiempo t (en la

mesoescala) en mm
Hu[s1] = Promedio de Hu en la microescala

ks[s2], = Conductividad hidraulica saturada efectiva en el intervalo de

tiempot (en la mesoescala) en mm/h.
Xz2[s2], = Excedente de precipitacion en el intervalo de tiempo t (en la

mesoescala) en mm.
ks[s1] = Promedio de ks en la microescala.

kp[s2], = Conductividad hidraulica saturada efectiva del sustrato del suelo

en el intervalo de tiempot (en la mesoescala) en mm/h.
Xs[s2], = Infiltracion gravitacional en el intervalo de tiempo t (en la

mesoescala) en mm.
kp[s1] = Promedio de k, en la microescala.

i pe2; ps; pa = parametros de ajuste del modelo

Se empled el criterio de informacién bayesiana (BIC) para seleccionar el mejor
modelo que represente cada uno de los tres pardmetros hidroldgicos en la
mesoescala. El propdsito de emplear BIC es combinar la medida de ajuste (en este
caso RMSE) con un término que penalice la complejidad del modelo y asi tratar de
escoger el modelo mas parsimonioso (Chakrabarti y Ghosh, 2011):

BIC =nlog(1+ RMSE) + plog(n)

Donde, n es el nimero de datos utilizados en la optimizaciény p es el nimero
de parametros del modelo candidato. De acuerdo con los resultados de las
optimizaciones, el modelo 5 es el que presenta un menor BIC para H, y para k,, por
tanto es el que ha sido seleccionado. En el caso de ks los modelos que tienen un
mejor ajuste son 1y 4, pero han sido descartados por tener 3 parametros de ajuste.
Por el contrario, el Modelo 5 tiene solo 1 parametro de ajuste y tiene un mejor
indice BIC en comparacién con los modelos 2 y 3 que tienen dos parametros de
ajuste. Por tanto para ks también ha sido seleccionado el modelo 5.
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Tabla A2-1. Medidas de desempefio de los 5 modelos candidatos

Hu ks kp
RMSE p BIC RMSE p BIC RMSE p BIC
Modelo 1 1.71 3 517.1 0.142 3 85.0 0.014 3 255
Modelo 2 1.66 2 501.6 0.254 2 125.6 0.015 2 19.8
Modelo 3 3.12 2 720.35 1.21 2 408.9 0.019 2 21.8
Modelo 4 2.35 3 623.1 0.129 3 79.3 0.011 3 24.1
Modelo 5 1.65 2 499.7 0.269 1 123.4 0.018 1 15.1
= e
0 0
0 0
o™ o™ 5
0 0
20
<# =5
B e
%E 10 %E
0 0
C‘E ) ‘U_D‘w
0 0

0 50 100 150
H,[S2] simulacién

10

20

ks[S2] simulaci bn

Fp[S2] simulacién

Figura A2-1. Diagramas de dispersion de los parametros efectivos no estacionarios calculados por
los 5 modelos candidatos en funcién de los valores de los parametros calculados por simulaciones de
Monte Carlo para celdas de 15x15 m?
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APENDICE A3: DESCRIPCION DEL MODELO
HIDROLOGICO DISTRIBUIDO TETIS

A continuacion se presenta la descripcion del modelo TETIS elaborada por
Bussi (2010).La representacion de la produccion de escorrentia se hace mediante
esquemas conceptuales simples adaptados a la escala de la celda y al intervalo de
tiempo que se considera en la modelacion.

En TETIS, la produccion de la escorrentia se basa en la realizacion de un
balance hidrico en cada celda, asumiendo que el agua se distribuye en cinco niveles
0 tanques de almacenamiento conceptuales y conectados entre si, como puede
observarse en la Figura A3-1.

El esquema adoptado para la simulacion del movimiento vertical del agua en
cada celda se basa en describir las interacciones atmdsfera — vegetacion — suelo —
acuifero a través de cinco tanques (Figura A3-1). El flujo entre los tanques es
funcién del agua almacenada en ellos, por lo que las variables de estado son los
volumenes almacenados en cada uno de los tanques. La funcidn que relaciona el
flujo con estas variables de estado es funcidn del esquema conceptual adoptado, del
tipo de tanque y de las caracteristicas morfoldgicas de la celda e hidroldgicas del
suelo en la misma.

Los flujos verticales de agua entre cada tanque representan los procesos
hidrolégicos de: precipitacion (lluvia o nieve, X1), evapotranspiracion (Y1),
infiltracion (X3), percolacion (X4) y pérdidas subterraneas (X5), mientras que los
horizontales representan respectivamente: escorrentia directa (Y2), interflujo (Y3)
y flujo base (Y4). El flujo entre los tanques es funcion del agua almacenada en
ellos, por lo que las variables de estado son los volimenes almacenados en cada
uno de los tanques. La funcién que relaciona el flujo con estas variables de estado
es funcion del esquema conceptual adoptado, del tipo de tanque y de las
caracteristicas morfoldgicas de la celda e hidroldgicas del suelo en la misma.
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Figura A3-1 Esquema conceptual de celda del modelo TETIS

En realidad, la conceptualizacion del modelo TETIS es una malla
interconectada en tres dimensiones como se puede observar en la Figura A3-2. Los
tres tanques inferiores drenan hacia el correspondiente tanque aguas abajo,
siguiendo las direcciones del flujo propuestas por el MED, hasta alcanzar la red
principal de drenaje.

La longitud de interconexion méaxima para cada tanque es definida por el
usuario, teniendo en cuenta que para la escorrentia y el flujo subsuperficial esta
longitud esta asociada al tamafio de las laderas. Para el flujo base esta longitud se
estima teniendo en cuenta el punto inicial del flujo permanente en el cauce.
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Figura A3-2 Movimiento horizontal propuesto por el modelo TETIS (Vélez, 2001)

Las salidas posibles de agua para cada celda se da por los tres componentes
principales de la escorrentia: la escorrentia directa (producida por escorrentia
hortoniana y escorrentia por saturacion), el interflujo y el flujo base. Cada proceso
involucrado se simula con ecuaciones simples y con pocos parametros para estimar
(Vélez, 2001; Francés et al., 2007).

En Montoya (2008) se propone que las salidas del interflujo y del flujo base a la
superficie diferencian las zonas de la cuenca en tres elementos, definidos por las
areas umbrales para que las diferentes componentes de la escorrentia salgan a la
superficie: las laderas, las carcavas y los cauces (Figura A3-3 y Figura A3-4).

Componentes

de la Escorrentia directa Escorrentia directa Escorrentia directa,

escorrentia e interflujo interflujo y flujo
base
Areas fuente Ladera Celdas con carcava Celdas con cauce
Area de captacion
Area umbral Area umbral
para el interflujo para el flujo base

Figura A3-3 Elementos del sistema, areas umbrales y componentes de la escorrentia (Montoya,
2008)
En las laderas el flujo superficial tiene lugar en combinacion entre flujo laminar
y a través de una red de surcos. En el modelo TETIS, los procesos hidroldgicos que
ocurren en las areas inter-surcos (interrill) y en los surcos (rills) se tratan de
manera conjunta, de modo que no es necesaria la caracterizacién geomorfologica
de estos elementos. En paralelo, el interflujo y el flujo base se generan en las
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respectivas capas de suelo. Una vez el interflujo, en su recorrido, alcanza una celda
con area drenada superior al area umbral para el interflujo, sale a la superficie,
integrandose a la escorrentia superficial que fluye en las carcavas. Lo mismo
ocurre cuando el flujo base alcanza una celda cuya area drenada es superior al
umbral para el flujo base; a partir de este punto, las tres salidas de agua se
concentraran en un cauce. Estos principios se explican en la Tabla A3-1, Tabla A3-
2, y Tabla A3-3, donde se muestran las transferencias de escorrentia directa,
interflujo y flujo base entre una celda y otra en funcién de la tipologia de celda de
origen y la tipologia de celda de destino.

Tabla A3-1 Flujos de salida desde el tanque 2 (escorrentia directa), segun tipo de celda de origen y
de destino (tanque 5 = flujo en canal)

TANQUE 2
Celda de origen —
Celda de destino |

LADERA CARCAVA CAUCE

LADERA Tanque 2 - -
CARCAVA Tanque5  Tanque 5 -
CAUCE Tanque 5 Tanque 5 Tanque 5

Tabla A3-2 Flujos de salida desde el tanque 3 (interflujo), segun tipo de celda de origen y de destino
(tanque 5 = flujo en canal)

TANQUE 3
Celda de origen —
Celda de destino |

LADERA CARCAVA CAUCE

LADERA Tanque 3 - -
CARCAVA Tanque5  Tanque 5 -
CAUCE Tanque 5 Tanque 5 Tanque 5

Tabla A3-3 Flujos de salida desde el tanque 4 (flujo base), segln tipo de celda de origen y de destino
(tanque 5 = flujo en canal)

TANQUE 4
Celda de origen —
Celda de destino |

LADERA CARCAVA CAUCE

LADERA Tanque 4 - -
CARCAVA Tanque4  Tanque 4 -
CAUCE Tanque 5 Tanque 5 Tanque 5
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— Flujo de agua

Ladera .
——————— Carcava —— Cauce

Figura A3-4 Representacion esquematica de los componentes de la escorrentia en TETIS.

La formulacion hidraulica para la propagacion en la red de cauces utilizada en
el modelo TETIS se basa en una aproximacion de la onda cinematica, asumiendo
un lecho fijo en cada celda en el cual se aplica una ecuacion de balance. Dicha
formulacion se denomina Onda Cinemética Geomorfoldgica (Vélez, 2001). La
forma de la seccién de flujo en cada uno de los elementos que forman la red de
drenaje puede obtenerse a partir de relaciones de geometria hidraulica previa
validacion de sus parametros. Las relaciones utilizadas son las relaciones de
Leopold y Maddock (1953), que asocian las dimensiones de la seccién de flujo
(profundidad, ancho, velocidad y caudal) mediante ecuaciones de tipo potencial.
Las ecuaciones son las siguientes:

Area de captacion Ay caudal a seccion llena Qy:

A=x-Q,” (A3.1)

Ancho de la seccion transversal a seccion llena W, y caudal a seccion llena Q:
W, =a, -Q," (A3.2)

Ancho de la seccion transversal W'y caudal que pasa por la seccion Q:

W =Q* (A3.3)

Diémetro del sedimento d, pendiente Sy profundidad del flujo h:
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d=c,-(S-h)’  (A34)

Coeficiente de rugosidad n y didmetro del sedimento d:

n=c, -d° (A3.5)
Los coeficientes y los exponentes de las ecuaciones anteriores pueden estimarse
utilizando regresiones lineares a partir de un numero pequefio de secciones

transversales medidas en campo para cada region geomorfolégica homogénea. En
la se muestran los intervalos de variacion habituales en cauces naturales segln

literatura.

Tabla A3-4 Intervalos de variacion de los coeficientes y exponentes geomorfolégicos(Francés et al.,

2007)
Parametro Intervalo de variacién

K 0.5-0.75
) 0.65-0.8
a 0.5-5.75
a 0.34-0.55
12 0.05-0.2
Cd 0.5-50
17 0.5-2.75
Cn 0.025 - 0.07
£ 0.125-0.18

El modelo TETIS, en su parte hidroldgica, utiliza una estructura de parametros
efectivos separada en dos partes (Francés et al., 2007):

e Las caracteristicas fisicas del medio natural, estimadas segun la
informacién disponible y medida a una escala espacial definida.

e Los factores correctores.

Las caracteristicas fisicas expresan el valor medido o estimado del pardmetro
para cada celda de la cuenca, describen la variabilidad espacial del mismo y poseen
significado fisico.
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Los factores correctores absorben los errores provenientes de todas las fuentes
citadas antes. Es razonable suponer que el factor corrector sea comun para todas las
zonas de la cuenca, o al menos para un nimero limitado de regiones dentro de la
cuenca. Ademas, siendo todas las celdas del mismo tamafio, los efectos de escala
son iguales para toda la cuenca. La ecuacion que describe la estructura separada del
parametro efectivo es la siguiente:

0, =R, ;, L. i=1,....p (A3.6)

donde 6; ; es el parametro efectivo i-enésimo para la celda j, R; es el factor
corrector del parametro i, comin para todas las celdas, &, ; es el parametro
estimado para la celda j, n es el nimero total de celdas y p es el nimero total de
parametros por celda.

La ventaja principal de esta estructura del parametro es que, en la fase de
calibracion, se reduce notablemente el numero de variables que deben ser
ajustadas, siendo s6lo necesario calibrar los p factores correctores, en vez de np
valores (numero de pardmetros por namero de celdas).

De este modo, el modelo hidrolégico TETIS podra ser calibrado a través del
ajuste de 9 factores correctores (Tabla A3-5).

Tabla A3-5 Factores correctores y los respectivos parametros ajustados.

Factor corrector (R;) Parametro (&f j) Simbolo

FC1 Capacidad de almacenamiento estatico H,
FC2 indice de cobertura de vegetacion A

FC3 Capacidad de infiltracién Ks
FC4 Velocidad del flujo superficial u

FC5 Capacidad de percolacion Ko
FC6 Velocidad del interflujo Kss
FC7 Capacidad de percolacion profunda Kops
FC8 Velocidad del flujo base Ksa
FC9 Velocidad del flujo en canal v
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