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Lista de acrénimos y simbolos

Simbolo | Significado
A Albedo
ABL Atmospheric boundary layer
Q Angulo de desviacion del rayo sénico respecto al receptor
Q. Constante de Charnock
Ag Area efectiva del embalse [m?|
Cpa Capacidad calorifica del aire [J/kg-K]|
Cpw Capacidad calorifica del agua [J/kg-K]
C Velocidad del sonido [m/s|
C, Cobertura nubosa
AS Potencia caldrica absorbida o emitida por el agua [IW/m?|
AT Diferencia de temperatura entre el agua y el aire [K o °C]|
DPV = Ae | Déficit de presion de vapor [hPa|
E Evaporacion [mm/dial
EBR Energy balance ratio
EC Eddy Covariance
e Presion de vapor [hPa]
€s Presion de vapor saturante [hPa]
€; Emisividad del elemento ¢
F, Densidad de flujo del elemento i [mol/m?s o W /m?s|
g Aceleracion de la gravedad [m/s?]
H Flujo de calor sensible [W/m?|
Hp Flujo de adveccion horizontal [W/m?]

Cuadro 1: Simbolos y sus significados (Parte 1)




Simbolo

Significado

k Parametro de escala

K Constante de von Karman

LE Flujo de calor latente [IW/m?|

L, Calor latente de vaporizacion |J/kg]|
LW Radiacion de onda larga [W/m?|

Mp,o | Masa molecular del agua [g/mol|
model B | Bulk aerodynamic method

L Viscosidad cinematica [kg-m™" - s7!|
v Viscosidad dinamica [m?/s]

P Periodo de muestreo [s]

p Presion atmosférica [hPa]

o Direccion del viento [°]

Q Caudal total de salida [m?/s]

q Humedad especifica [kg/kg|

R, Radiacion neta [WW/m?|

Re Numero de Reynolds

r Razon de mezcla [kg/kg|

Tp Coeficiente de correlacion de Pearson
p Densidad del aire htimedo |kg/m?|

Pa Densidad del aire seco [kg/m?|

Do Densidad de vapor de agua |kg/m?|
Puw Densidad del agua [kg/m3|
SW Radiacion de onda corta [W/m?]

T Temperatura del aire [K o °C]|

T Temperatura sonica [K o °C]

Ty Temperatura del agua [K o °C]|

u* Velocidad de friccion o flujo de momento [m/s|
Vi Velocidad del viento horizontal [m/s|

WPL Webb, Pearman and Leuning, 1980

W Velocidad del viento vertical [m/s|

£ Estado de la atmosfera [m/m)|

2 Longitud de rugosidad para el flujo ¢ [m)]
y Constante psicométrica [hPa/K]

A Parametro de forma

o Constante de Stefan-Boltzmann [Wm™2K 4|
0 Angulo de inclinacion |°|

") Angulo de alabeo [°]

(0 Angulo de deriva [°]

Cuadro 2: Simbolos y sus significados (Parte 2)
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1. Introduccion

1.1. El balance de energia y la gestion hidrica

Gestionar el balance hidrolégico regional es fundamental para asegurar el uso sostenible
de los recursos hidricos y prevenir eventos extremos como sequias e inundaciones. En el
contexto actual de cambio climéatico, los patrones de precipitacion estan siendo alterados,
lo que impacta directamente en la disponibilidad y calidad de los recursos hidricos. Un
claro ejemplo de estas alteraciones se observa en Espana, donde, a pesar de las intensas
lluvias registradas durante 2023 y 2024, se enfrenta a una sequia prolongada, particular-
mente en regiones como Cataluna y Andalucia.

La correcta evaluacion de la capacidad evaporativa es critica, ya que la evaporacién no
solo afecta a la cantidad de agua disponible, sino también la estratificacién de los embalses,
influyendo asi en la calidad del agua [Molina Martinez et al., 2006|. La intervencion huma-
na en el paisaje acuatico, mediante la construccion de grandes embalses hidroeléctricos y
la proliferacion de estanques agricolas, también juega un papel significativo al modificar el
balance de energia y el ciclo del carbono [Tranvik et al., 2009|. Estos cambios, ademas de
su impacto directo en los recursos hidricos, tienen repercusiones a nivel climatico regional,
ya que las aguas continentales interactiian con la atmosfera a través del intercambio de
calor y humedad, contribuyendo a la configuracion del clima local y regional [Krinner
2003.

En las ultimas décadas, la temperatura del agua en los lagos europeos ha experimen-
tado un aumento notable, lo que ha generado una reconfiguracion de los componentes del
balance de energia [Arvola et al., 2010]. Este fenémeno no solo es relevante para la ges-
tion del agua, sino que también se enmarca en el estudio mas amplio de los intercambios
de energia en los ecosistemas. Comprender estos intercambios es crucial para desarrollar
estrategias de adaptacion y mitigacion frente al calentamiento global. A corto plazo, la
energia absorbida por un ecosistema puede provocar un aumento de su temperatura, calen-
tar su entorno, ya sea la atmosfera o el sustrato, o contribuir a la evaporacion del agua. El
modo en que se distribuye esta energia tiene implicaciones directas en el ciclo del carbono
y, por lo tanto, en la retroalimentacion del cambio climatico. Analizar estos procesos a
nivel de ecosistema es particularmente 1til, ya que permite una integracion hacia escalas
superiores, como la nacional, continental o incluso global. Esta perspectiva es esencial para
formular politicas y acciones que no solo aborden los desafios locales, sino que también
contribuyan a la gestion global del cambio climatico.

1.2. Ecosistemas ampliamente estudiados

La técnica eddy covariance (EC) mide los intercambios de masa y energia entre la
superficie terrestre y la atmosfera, proporcionando datos directos sobre flujos turbulentos
de calor, vapor de agua, diéxido de carbono y otros gases, asi como sobre la cantidad de
movimiento. Esta metodologia se utiliza en diversas aplicaciones, tales como la evaluacion
del balance de energia, la medicién de emisiones de gases de efecto invernadero en dis-
tintos ecosistemas, y la investigacion de como estos ecosistemas actiian como sumideros
o fuentes de carbono, siendo crucial para la gestion de bosques, la agricultura y otros
recursos naturales. Con el paso del tiempo, se ha facilitado el desarrollo de redes globales



para monitorizar estos flujos. Una de las redes més destacadas es FLUXNET, una red
global de medidas de flujo de carbono y agua que existe desde 1996. Esta red proporciona
informacion y mediciones directas sobre como el metabolismo de un ecosistema responde a
los forzamientos biologicos y ambientales, y como podria cambiar en un mundo mas céalido
y con mayor concentracion de dioxido de carbono [Baldocchi, [2020].

La propagacion de los métodos EC en las tltimas décadas ha tenido como resultado
la publicaciéon de numerosos estudios sobre el balance de energia en una variedad de eco-
sistemas terrestres. Esta técnica es ampliamente utilizada porque permite medir a escala
ecosistémica sin perturbar el entorno bajo estudio, lo que es particularmente 1til para eva-
luar los intercambios de COs, tal como se requiere en el contexto del Protocolo de Kioto. La
aplicacion de los métodos EC para evaluar flujos de COy comenzd predominantemente en
bosques, los cuales se sospechaba que eran grandes fijadores de CO5 y enormes almacenes
de carbono orgénico. A la larga, su aplicacion se expandi6 hacia otros tipos de ecosistemas.

En los estudios centrados en el transporte de CO,, los intercambios energéticos se han
utilizado para validar el sistema EC, ya que estos intercambios pueden ser evaluados de
manera independiente de la técnica EC, midiendo la energia disponible en la atmosfera
con radiémetros y las placas de flujo de calor cedido al suelo. Sin embargo, esta validacion
no es frecuente, ya que tipicamente un 20 % de la energia no se contabiliza, y la causa de
este cierre incompleto del balance de energia ain esta bajo investigacion. Los resultados
sugieren que los flujos de calor sensible y latente estan subestimados [Wilson et al., 2002].

1.3. Ecosistemas acuaticos

A pesar del uso frecuente y exitoso de la técnica EC en sitios terrestres, su aplicacion
en superficies acuaticas presenta complejidades adicionales. Las propiedades de almacena-
miento y transporte de agua, asi como las reacciones quimicas, influyen significativamente
en los flujos de masa y energia en distintos entornos. Estas dificultades se derivan de las
diferencias inherentes entre los entornos terrestres y acuéticos, lo que genera un amorti-
guamiento del efecto atmosférico directo y produce patrones temporales de los flujos de
masa y energia que difieren considerablemente de los observados en las zonas terrestres.
Por ejemplo, en las superficies acuaticas, los patrones temporales del flujo de calor sensi-
ble se invierten en comparacion con los sitios terrestres. Mientras que en los ecosistemas
terrestres los maximos y minimos de este flujo suelen ocurrir durante el dia y la noche,
respectivamente (véase [Moderow et al. 2009],[Suni et al., 2003|), en los cuerpos de agua
sucede lo contrario: los maximos se presentan durante la noche y los minimos durante el
dia. Ademas, el flujo de calor latente y la evaporacion son inesperadamente bajos para
un sitio donde la evaporacion no esta limitada por la disponibilidad de agua. Aunque el
enfriamiento de los rios puede influir en estos patrones, su contribucién al contenido total
de calor es relativamente pequena y, por lo tanto, tiene una relevancia limitada. En este
contexto, el balance de calor de los lagos tiende a estar en un estado cuasi-estacionario,
en el cual la radiacion solar entrante y una atmosfera mas calida elevan la temperatura de
la superficie del lago. Esto, a su vez, aumenta la emision de radiaciéon de onda larga y la
evaporacion del agua [Fink et al., 2014].

En los ultimos anos, se ha observado una expansion de la mayoria de las superficies
de lagos someros. Sin embargo, la interaccion entre energia y agua entre el lago y la



atmosfera sigue siendo poco comprendida debido a la falta de datos observacionales y
sistemas de modelado adecuados. Uno de los principales desafios es como la posicion de los
instrumentos se ve afectada por el vaivén generado por las corrientes de agua, el oleaje y el
viento. Por ello, se requiere de equipamiento adicional, como un giroscopio, y de algoritmos
avanzados que permitan mantener la orientacion y la estabilidad angular para compensar la
oscilacion y el movimiento de la plataforma. Estas correcciones son esenciales para ajustar
adecuadamente los flujos de energia y la direccion del viento. Ademés, la necesidad de
una superficie homogénea de sotavento (fetch) donde el viento sopla de forma continua
y sin obstaculos para facilitar el montaje de los sistemas EC. Otro factor a considerar es
el uso de modelos aerodinamicos para rellenar los datos faltantes que no han superado
los criterios de control de calidad debido a errores instrumentales, errores aleatorios y
condiciones de baja turbulencia atmosférica. Si bien la aplicaciéon de modelos es necesaria
para contabilizar el balance de energia y la evaporacion, estos a menudo discrepan de
los valores in situ obtenidos, lo cual puede introducir un sesgo de confirmacion en los
resultados finales.

1.4. Estudio de flujos energéticos en el Embalse de Cubillas

En este trabajo intentaremos aportar un poco mas de claridad al estudio de superficies
acuaticas mediante la aplicacion de algoritmos de triple rotaciéon angular combinado con
analisis por propagacién de errores para asegurar una mayor confianza en la evaluacion de
los flujos turbulentos. Se ha demostrado para mediciones sobre el mar que los métodos de
doble rotaciéon angular sobreestiman la cizalladura vertical, debido a que la componente de
inclinacion (pitch) no esté corregida, [Wilczak et al., [2001]. Por otra parte, se analizara la
evolucion mensual de los flujos de energia y se discutirdn su tendencia contrastando con los
resultados caracteristicos en superficies terrestres. Estos resultados serdn complementados
con el modelo aerodinamico (model B) encargado de rellenar las inconsistencias, para asi
determinar la evaporacion y el balance de energia anual del embalse. Ademas, se aprove-
charan las discrepancias que aparecen al comparar el modelo con los valores observados,
porque es util para ver la dependencia de las variables meteorologicas con los resulta-
dos EC, lo cual permite caracterizar los posibles procesos involucrados en el transporte
turbulento. Por ende, los objetivos que se han establecido para este trabajo son:

= Aplicar las correcciones angulares para analizar la influencia del balanceo de la pla-
taforma flotante sobre los flujos turbulentos

= Evaluar el comportamiento de los flujos turbulentos sobre el sistema atmosfera-agua
en contraste con los ecosistemas terrestres

» Estimar la evaporacion y balance de energia anual del embalse mediante técnicas EC
sobre una plataforma flotante

2. Fundamento teoérico

2.1. Transporte turbulento y promedios de Reynolds

A diferencia de los flujos laminares, los flujos turbulentos son altamente irregulares,
casi aleatorios, tridimensionales, altamente rotacionales, disipativos y con movimientos
muy difusivos, lo que genera una mezcla constante. Tanto el flujo como las propiedades
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Figura 1: Brecha espectral [Stull, [1988]

escalares en estos flujos exhiben variaciones extremadamente irregulares (fluctuaciones) en
el tiempo y en el espacio, abarcando un amplio rango de escalas temporales y espaciales.
Su naturaleza casi aleatoria hace que los movimientos turbulentos no pueden ser predi-
chos o calculados con exactitud como funciones del tiempo y el espacio. En consecuencia,
deben ser abordados desde una perspectiva estadistica, analizando sus propiedades me-
dias y desviaciones. Los movimientos turbulentos provocan perturbaciones irregulares en
la temperatura, la velocidad, la humedad, concentracion de gases traza etc., tanto en el
tiempo como el espacio. La descomposiciéon de Reynolds se basa en separar una variable
cualquiera x en su valor promédio y su fluctuacion,

r=T+72, (1)

donde T es la media y 2’ es la contribucion turbulenta.

La perturbaciéon segun la ecuacion (1)) es #’ = x — T, por lo tanto, el valor promedio
debe realizarse adecuadamente porque tiene que aportar mucha informacién acerca de
la estructura de un flujo, pero nada de los intercambios turbulentos que suceden en el
mismo. Para una torre EC tomando medidas en un intervalo de tiempo determinado, el
valor medio de una variable A := A(t, s) viene definido por [Stull, |1988|

A= %/A(t,s)dt = %;A(i,s), (2)

donde N es la cuantizacion del periodo de medida P.

El intervalo de tiempo escogido es esencial porque los periodos de tiempo mas cortos
son los que asociamos con la turbulencia a microescala. El analisis de la turbulencia esta
basado en la premisa que existe una brecha espectral que separa las escalas de tiempo,
quedando, por una parte, los eventos de microescala asociados con la turbulencia y por
otra los eventos sinopticos asociados con los valores promedio (Fig. [1). Por eso en micro-
meteorologia se toman escalas de tiempo de P=30 min para obtener informacion de los
remolinos turbulentos, ya que intervalos de tiempo més largos podria alterar las medidas
tomando eventos sinopticos. La densidad de flujo de cualquier escalar ¢ en una direccion
especifica se define como la cantidad de dicho escalar que atraviesa, por unidad de tiempo,
una unidad de area normal a esa direccion. De ahora en adelante, por abuso del lenguaje
nos referiremos a la densidad de flujo como “flujo” , tal como es habitual en los textos de
micrometeorologia. La componente de la velocidad en la direccion del flujo es la respon-
sable del transporte y, por lo tanto, del flujo mismo. Como estamos interesados en flujos
medios en la direccion vertical, tomamos el viento vertical w, multiplicamos por un factor



de densidad p del elemento ¢ para remarcar que es una densidad de flujo, y aplicamos la
descomposicion de Reynolds,

F; = pjwe = pi(w + w') (¢ + ) = ps[we + wd’ + w'e + w'd] = p;[we + w'c). (3)
La ecuacién anterior pone en manifiesto dos efectos, por una parte, como la naturaleza
aleatoria de las perturbaciones causa un valor medio nulo ¢/ = 0, y, por otra parte, como
el flujo turbulento esté relacionado estadisticamente con una covarianza,

w'd = % Z(wi —w)(¢; —©). (4)

En general, la velocidad del viento vertical es muy inferior a la componente horizontal.
Entonces, suponiendo que no existen episodios de subsidencia, w = 0, quedando el flujo
neto definido totalmente por la parte turbulenta.

2.2. Balance energético e hidrolégico

2.2.1. Fundamentos del balance térmico sobre una superficie de agua

El balance térmico sobre una masa de agua(Fig. [2]), en relacion con el principio de
conservacion de la energia, se define como

AS =R, —LE—H—G+Q,+ Hp. (5)

donde los parametros en positivos suponen una aportacion de energia al volumen de con-
trol, mientras que los negativos implican una pérdida de calor del agua con el entorno.

coming
solar (shortwave)
radiation

sensible
heat  Outgoing
advected
energy

Figura 2: Esquema del balance térmico |]Schmid and Readl, |2021||

Para el balance genérico, vamos a ignorar la entrada o salida de calor debido a la
precipitacion (@, = 0) porque es en general escasa y el aporte energético al embalse de
grandes dimensiones se puede asumir como despreciable. Otro componente prescindible es
el flujo de calor entre el agua y el sedimento, que se debe principalmente a conduccion
(G = 0), porque los lagos someros de poca profundidad se caracterizan por ausencia de
estratificacion persistente(polimictico), debido a que los procesos de convecciéon y turbu-
lencia afectan a toda la columna de agua [Smith| [1994], y, por lo tanto, podemos asumir
que la temperatura entre la capa mas profunda de agua y el sedimento es casi equivalente.
Con estas suposiciones, la ecuacion queda finalmente como,

AS =R, — LE — H + Hp. (6)
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El término de la izquierda de la ecuaciéon anterior @ corresponde a la potencia calorica
absorbida o emitida por unidad de superficie de la columna de agua y se obtiene a partir
de la evolucion temporal de la temperatura del agua con el tiempo,

4 oT,
AS = / P Cpy——d 2. 7

donde p,, = 10° kg/m? es la densidad del agua, c,, = 4187 J - kg~ - K~' es el calor
especifico del agua y T, es la temperatura de la superficie del agua. Cuanto menor sea la
profundidad del embalse, implica una menor capacidad de almacenamiento de calor por
unidad de éarea, lo que lleva a una rapida respuesta térmica al forzamiento meteorologico,
es decir, una escala temporal corta (diaria) en la evolucion del contenido de calor del agua.
La ecuacion se puede iterar siguiendo un tratamiento similar a [Spank et al., 2019|,
discretizando la columna de agua en capas segin la distancia relativa de los termistores
en profundidad, podemos sacar la potencia calérica mensual como,

AG — K]\leiTz+l Tz (8>
—~ i —t; 4.

donde n es el nimero de termistores, N el nimero de intervalos de tiempo y d; la distancia
relativa entre los j termistores disponibles.

La radiacion neta es el resultado del balance parcial entre las longitudes de onda(SW)
corta procedentes principalmente del Sol y longitudes de onda larga(LW) consecuencia de
la radiaciéon térmica emitida por la atmosfera y la superficie del agua,

R, = SW(1 — Ay) + LWi, — LWy (9)

La emision de onda larga se obtiene mediante la ley de Stefan—Boltzmann, LW = ¢;05T},
donde o es la constante de Stefan-Boltzmann, ¢; es la emisividad y 7; es la temperatura de
la superficie emisiva. También hay una parte de la longitud de onda larga reflejada dentro
de la variable LW,,;, pero se puede omitir porque el albedo del agua es bastante bajo
porque es muy absorbente, Ay ~ 0,03 y A, &~ 0,066. En situaciones donde solo se disponga
de mediciones de radiaciéon de onda corta a causa de errores instrumentales, se obtendré
numéricamente la radiaciéon de onda larga de acuerdo a la ley de Stefan-Boltzmann. No
obstante, la emisividad de los elementos involucrados en el balance es un factor clave.
Por ello, se han elegido las ecuaciones usadas en [Fink et al., [2014], donde la emisividad
atmosférica viene descrita por la humedad y la cobertura nubosa (C,,),

—a(l+ 0,1705)1,24(%)1/7. (10)

Como no disponemos de un ceilémetro, se ha considerado C),, = 1 en las horas donde
se ha registrado precipitacion y C,, = 0,3 para las demas situaciones. El factor a es una
constante de calibraciéon cuyo valor es a=1.09, el cual fue determinado para el lago Aegeri
en Suiza [Livingstone and Imboden, [1989]. Por otra parte, para calcular la longitud de
onda larga saliente, la emisividad del agua es €, = 0,972.

Las componentes LE y H corresponden al intercambio de calor por turbulencia produ-

cido por los remolinos que transportan calor, vapor, energia cinética y particulas entre la
superficie y la atmosfera. Los remolinos turbulentos siempre traen aire nuevo junto al suelo
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y, por lo tanto, la superficie nunca esta aislada |Lepparanta et al. 2022]. Estos movimientos
verticales ocurren por la diferencia de temperatura y humedad, junto a la cizalladura ho-
rizontal producida por el viento. La eficacia con la que se invierta esta energia en evaporar
agua estara determinada por los procesos que controlan la difusion del vapor hacia el aire.
La turbulencia es el mecanismo de transporte mas eficiente y el principal responsable del
intercambio de agua y calor entre el aire cercano a la superficie y las capas superiores de
la atmosfera. Los métodos EC nos proporcionan las ecuaciones para los flujos turbulentos
verticales de calor sensible,
H = cpapaw'T’, (11)
y calor latente,
LE = L,My,ow'Xy,0 - 107°, (12)

donde xg,0 [mol/ m?| es la densidad molar del agua, Mysp = 18 g/mol es la masa mole-
cular ,y L, = 2270 kJ/kg és el calor latente de vaporizacion(véase [Rebmann et al., 2012]).
En su defecto se usaré las ecuaciones que proporciona model B, las cuales se explicaran
més adelante y son una aproximacion apropiada del intercambio de calor por turbulencia.

El ultimo término de la ecuacion @ corresponde al flujo advectivo originado por el
influjo de agua procedente del afluente, que produce corrientes menores, mas débiles que
en la desembocadura, debido a que el embalse es méas profundo y ancho que el rio, pero
que pueden suponer un aporte de calor relevante. El flujo de adveccion horizontal viene
definida como el flujo de calor que atraviesa una superficie en direccién de la corriente

|Zhao and Liuj 2021],
H / () Pzq (13)
= | cpupwu(r)——dz,
F . pw P or

donde u(x) [m/s| es la velocidad del flujo a lo largo del gradiente de temperatura. Sin
embargo, como la velocidad varia en diferentes areas del embalse, usamos el caudal total
de salida Q [m?/s| a través del area efectiva del embalse Ay y reescribimos segin
|[Fink et al. |2014],
0

En referencia al articulo [Auerbach, [1952], se asume que la temperatura del flujo de salida
es idéntica a la temperatura superficial del agua. No obstante, esta aproximacion tiende a
subestimar los movimientos advectivos porque no considera posibles porciones de agua mas
profunda, y por ende mas fria, en el flujo de salida. Me gustaria anadir que la adveccién
de calor en el plano horizontal no suele influir mucho para aguas someras, no obstante, se
ha considerado en este trabajo para no descartar posibles variables.

(14)

Finalmente, para evaluar la exactitud del cierre del balance de energia usamos el mar-
cador energy balance ratio (EBR), que consiste en el cociente entre la suma acumulativa
de los flujos turbulentos > (H + LE) y la energia disponible > (R, — AS + Hp),

>.(H+LE)

EBR = .

(15)

Una desventaja del EBR es la posibilidad de pasar por alto sesgos en los datos de media
hora, como la tendencia a sobreestimar los flujos positivos durante el dia y subestimar los
flujos negativos durante la noche |Wilson et al., 2002].
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2.2.2. Evaporacion

Imaginemos una capa superficial en contacto con la superficie del agua donde hay un
conjunto de moléculas de agua moviéndose libremente y ocurre la evaporacion. Muchas de
ellas vuelven a la capa superficial, pero esta sigue dando constantemente mas moléculas
al entorno. Si existe un equilibrio entre el ntiimero de moléculas que entran y salen de la
misma, el aire esté saturado. La saturacion por vapor de agua depende de la temperatura
del aire y la podemos calcular mediante la siguiente expresion |Zotarelli et al., 2022]:

17,277

€s = 0,6108 exp (m

) (16)
donde T[°C] en este caso.

Para que se lleve a cabo la evaporacion, la humedad debe de ser mayor en superficie que
sobre el aire que hay por encima. Un incremento en la presion parcial de vapor implica una
aumento de la velocidad de las moléculas de HyO y, por lo tanto, se debe de incrementar la
energia en superficie. No obstante, la diferencia de presiéon de vapor entre la capa superficial
y el aire superior no es suficiente para sostener la evaporacion y se requiere los remolinos
turbulentos para transportar el vapor de agua. Por eso podemos estimar la evaporacion a
partir de la ecuacion como:

LE -

E = I == MHQOw/XIHQO - 10

(17)

Ahora bien, la evaporacion depende de muchos factores y los métodos EC tienden a subes-
timar los resultados sobre superficies de agua. Para tener un mayor control de los valores
obtenidos vamos a usar el método de Penman. El problema de calcular la evaporacion
mediante métodos computacionales es la falta de medidas de humedad sobre la superficie.
Para el calculo de la evaporacion potencial, basta con conocer la temperatura de la super-
ficie, ya que entonces se asume que el aire esta saturado con vapor. La idea detrés de este
método es eliminar la temperatura de la superficie de la ecuacién mediante las formulas
aerodinamicas y el balance de energfa |Leppéaranta et al., 2022],

5 _ Bat (/D) (Vi) (es(T) — ¢)
’ pul(l+ /0y

(18)

donde v = 0,66mb - K~! es la constante psicométrica, que consiste en la razén entre el
calor especifico del aire himedo a p = cte. respecto al calor latente de vaporizacion, f(V},)
es la funcion de ajuste lineal de viento horizontal (V) respecto LE,

f(Vh) =a+b-V, (19)

en donde los coeficientes a y b son determinados mediante el ajuste anual de todos los
datos EC, y A es la sensibilidad de la temperatura a la presion de saturacion de vapor,

es(Ty) — eS(T)‘

A —
T,—T

(20)

Si el agua disponible es abundante los factores debidos al uso del suelo no son relevantes
porque la demanda evaporativa no depende del tipo de cultivo |Zotarelli et al., 2022].
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3. Materiales y métodos

3.1. Materiales
3.1.1. El embalse de Cubillas

Cubillas es un embalse superficial eutrofico ubicado en el sureste de Espana (37°16'34”
N, 3°40'24” O) situado entre Sierra Elvira, las montanas de Colomera y la Sierra Arana.
Las aguas que abastecen el embalse son, principalmente, las del rio Cubillas, un afluente
del rio Genil con una aportacion media anual del 50.2 hm?, calculado mediante el balance
entre las reservas y las salidas. Presenta una superficie de 194.4 ha, con una reserva media
anual de 13.53 hm?® y el nivel de agua anual flucttia aproximadamente 3 m, con los valores
més bajos durante el otono, de acuerdo con las estadisticas Embalse: datos embalses.

x 10

4.1268 | Depth (m)
0 2 4 6 8 10

4.1266 |

4.1264 |

4.1262 |

4.126 |

4.1258 |

y-UTM (m)

4.1256

4.1254

4.1252

4.125

4.395 4.4 4.405 4.41
x-UTM (m) x 10°

Figura 3: Uso del suelo y profundidad de Cubillas

Como se puede observar en la Fig. 3| la batimetria es uniforme y el uso del suelo del
embalse es principalmente agricola. Si se quiere saber mas informacién sobre la morfologia
y litologia del embalse puede consultar la tabla suplementaria 1 del articulo [Leon-Palmero

7'

3.1.2. Instrumentacién

La plataforma esté anclada con 4 pesos principales y 4 intermedios, en direccién nor-
deste, a unos 170 m de la orilla. Consta de cuatro lineas de cabo de amarre de polysteel
de 20 mm con 10 bloques de hormigén de 30 kg cada uno, orientados en forma de X y
a una distancia de aproximadamente 40-50 metros. Cada uno de estos cabos se amarra
a cuatro cornamusas situadas en las esquinas de la plataforma con el propio cabo. Para
mas seguridad, dicho cabo se asegura con bridas a las cornamusas. A una distancia de 10
metros de la plataforma y en los 4 cabos de amarre se ha colocado un peso de 30 kg que
funciona como ancla y permite que el cabo tenga un margen de aproximadamente 4 m de
oscilacion en altura para amortiguar la subida de nivel del embalse.
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Anemometroultrasénico(GILL,WindMaster-3Axis).
No corregido por las variaciones del acelerémetro
A 4m de la superficie del embalse

analizador de gases
LI-COR(LI-7500DS)
para el CO2 y
vapor de agua

3 ﬂ analizador de gases
= LI-COR (LI-7700) para CH4|  anemémetro
| ultrasénico (GILL,
WindSonicM).
7 Corregido ya por
variaciones en el Sensor de presion
yaw. barométrica
A 1.62 m del tramex BMP388. Dentro
del armario de

Radiémetro neto (Kipp &
Zonen, CNR 4). Salida de
biomet

conexiones.

Anemémetro
ultrasonico 2 (GILL,
WindSonicM). En
salida de Biomet. A
1.74 mde altura

desde el tramex (no
sale en esta foto)

Figura 4: Distribucién de los instrumentos

En este estudio la instrumentacion meteorolégica fundamental ha sido el analizador
de gases open-path LI-7500DS(Li-Cor, Lincoln, NE, USA) con una resolucion de + 4.7
nmol/mol para las concentraciones de vapor de agua, y un anemémetro ultrasénico Wind-
sonic (Gill Instruments Ltd., Lymington, UK) con tres ejes que nos proporcionara valores
de viento, a una resolucion de 0.01 m/s y una precision <1.2E-02 m/s, y temperatura, a
una resolucion de 0.01 °C y una precision de +2 °C , todo para una frecuencia de mues-
treo de 10Hz. También se ha empleado el dispositivo AHRS IMU Sensor(WITMOTION,
Tokio,Japan), que funciona como un acelerometro con una frecuencia de muestreo de 1
Hz, una precision de £+0,2° y una resoluciéon 0,01°. Ademaés, se ha empleado el termohi-
grometro y el barémetro referenciados en la Fig. ] que proporcionaran datos de presion y
humedad. Para el periodo comprendido entre junio y diciembre se ha usado el radiémetro
neto (CNR 4, Kipp & Zonen, Delft, Netherlands) que proporcionara irradiancia global de
onda corta y larga necesaria para calcular el balance de energia. Sin embargo, para los
meses restantes, debido a problemas técnicos en el equipamiento de la plataforma, se usan
los valores medios de radiacion neta en periodos de 30 min proporcionados por la central
meteorologica de IFAPA Centro Camino del Purchil, la cual se encuentra a 12.3 km en
direccion sudeste.

3.2. Metodologia

En este trabajo se determinan los flujos turbulentos de calor sensible y calor laten-
te para una superficie de agua. Para ello se ha desarrollado un codigo con el lenguaje
de programacion Python para el procesamiento de las magnitudes y desviaciones de los
valores brutos medidos cada 30 minutos de la densidad molar del H,O, CH4, CO,, tempe-
ratura, viento, presion y temperatura de la columna de agua. El script tiene incorporado
los calculos para la triple rotacion angular y la determinacion de los errores aleatorios
correspondientes a los flujos turbulentos segin los métodos descritos por [Vickers and
, . Para el tratamiento de los datos brutos ha sido necesario la correcta sin-
cronizaciéon de los tiempos de medida entre los ficheros del giroscopio, de los termistores
y los archivos .ghg ordenados por meses (véase Apéndice. Cédigo de procesamiento
de los datos), generando un archivo .csv para cada mes. Después se complementa este
fichero promediando los datos de humedad y radiaciéon que pertenecen a otro fichero .ghg
obtenido directamente de la plataforma (véase Apéndice: [B] Cédigo complementario),
cuyo periodo de muestreo es de minuto, o en su defecto de la central meteorologica de
IFAPA Centro Camino del Purchil, donde los datos estdn promediados cada media hora.
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Més tarde se realiza un postprocesado de los datos para filtrar solo aquellos que pasen un
control de calidad segin criterios estadisticos, criterios de baja turbulencia y umbrales de
la velocidad de friccion (u*), ya que seran los valores 6ptimos para evaluar la influencia
de las correcciones angulares, asi como su comportamiento anual bajo ciertas variables
meteorologicas de interés. Finalmente, empleando un modelo suplementario(model B) se
hara un rellenado de los datos faltantes para calcular el balance de energia y la evaporacion
anual. En este apartado se describirdn los fundamentos tebricos y los criterios estadisti-
cos usados para el procesado de los flujos, y a continuacién, una breve explicacion de los
fundamentos fisicos del modelo complementario.

3.2.1. Influencia de la plataforma flotante

3.2.1.1. Angulos de navegacién o Tait-Bryan

Para realizar un procesamiento real de los datos en bruto, tenemos que evaluar la in-
clinacion(pitch), el alabeo (roll) y la deriva (yaw) que experimenta la plataforma como
consecuencia su movimiento producido por el viento. Por eso, se ha corregido el desalinea-
miento de la plataforma mediante la conversion de las componentes del viento medio y del
estrés entre dos sistemas de coordenadas ortogonales utilizando el convenio Z-Y-X(Fig. [5)),
es decir, primero girar alrededor del eje Z, luego girar alrededor del eje Y, y luego girar
alrededor del eje X, tal como indica el fabricante del sensor AHRS IMU. Aqui presentamos
las ecuaciones para la conversion entre dos sistemas de coordenadas

Ue 1 0 0 cosf 0 sinf cosyy —siny 0 u
ve | = 0 cosg —sing 0 1 0 siny  cosy 0 v | (21)
We 0 singp cosep —sinf 0 cosf 0 0 1 w

donde ¢ es la deriva, v el alabeo y 6 la inclinacion. Ademas, u,. serd la componente
longitudinal en la direcciéon de avance del flujo horizontal, v, sera la componente transversal
a este, y w,. serd la componente vertical perpendicular a la superficie de la plataforma.

Z

Figura 5: Definicién de los 4ngulos de Euler para el convenio Z-Y-X

Me gustaria destacar que para ser exactos, se debe multiplicar los angulos segin el
convenio indicado, ya que el producto de matrices no es conmutativo. Ademas, aunque el
movimiento de deriva de la plataforma, es decir, una rotaciéon alrededor del eje vertical,
no afecte propiamente a los flujos, ya que no afecta a la velocidad vertical, se debe de
considerar para analizar la direccién del viento. Esto va un poco mas lejos, pues las co-
rrecciones proporcionadas por el giroscopio alteran la direccionalidad del viento horizontal
a corto plazo, que pueden proporcionar cambios significativos en el flujo de momento (u*)
por relaciéon directa.
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3.2.1.2. Temperatura sénica

El anemoémetro sénico opera enviando pulsos de sonido de ida y vuelta entre trans-
ductores y mide el tiempo que tarda un pulso de ultrasonido en atravesar una distancia
conocida. Este intervalo de tiempo esta relacionado con la velocidad del viento en la direc-
cion entre el emisor y el receptor. Supongamos que una onda sonora viaja a una frecuencia
f1 desde el transmisor T; hasta el receptor Rq, y otra onda sonora viaja a una frecuencia
f2 desde el transmisor T5 hasta el receptor Rs.

Ct, _ .

£y
R, owi,
.

- — — — -

ut,

Figura 6: Trazado de rayos para explicar el principio de funcionamiento del anemémetro sénico,|Kaimal
and Businger} [1962|

Asumiendo un campo de viento V' uniforme, que tiene una componente horizontal u
y una componente vertical w, y temperatura homogénea(Fig. @, entonces, los tiempos de
transito para los dos pulsos seran los siguientes:

b d

1= Ccosa+w
d

ta

" Ccosa—w
La suma de los reciprocos de los tiempos de transito es proporcional a la velocidad del

sonido: ) . o
COS &
L 22
L5 q (22)

La velocidad del sonido se calcula como

C2 = yRT(1 + 0,32]%), (23)

donde nR es una constante para el aire hiimedo, cuyo valor es 403m?/s* K. Esta ecuacion
muestra que la velocidad del sonido depende de la temperatura.

Si usamos la expresion aproximada r = 0,622§ para la razéon de mezcla, podemos
denotar la temperatura sénica como:

T, = T(1 +0,325) ~ T(1 + 0,517) (24)
p
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Como podemos observar, la anterior expresion para la temperatura sénica se asemeja
bastante a la de la temperatura virtual, pues ambos términos proporcionan la contribucion
de la flotabilidad por contenido de vapor. Por otra parte, combinando las expresiones (22)) y
, podemos obtener una nueva expresion para la temperatura de salida del anemémetro,

2 1 1, V2

L= (= )2 25
4vR t1+t2) IR (25)

donde V,, = V cosa es el modulo del vector velocidad del viento horizontal. La segunda

componente sale de la aproximacion de primer orden en serie de Taylor de la desviacion

1-¥

normal de la onda sénica cos o =~ o

Aplicando promedios de Reynolds para las variables C' = C + (' cosa = cosa +
(cosa) T =T+T yr=7+1" el valor medio y las fluctuaciones de T} seran:

T, = T(1 +0,517), (26)

_ 9T __
T, =T +0517'T — =V, V. (27)
C

La ecuacion demuestra que el anemémetro soénico solo mide las perturbaciones reales
de temperatura cuando la humedad y la velocidad horizontal son cero, [Schotanus et al.
1983]. Sobre campo abierto, las diferencias entre ambos términos son pequenas, sin embar-
go, en ecosistemas marinos donde 7" ~ 0 pero las fluctuaciones en el contenido de vapor
no, las diferencias entre ambas expresiones se vuelven significativas,|[Kaimal and Gaynor),
1991]. En nuestro caso, para tener en cuenta las posibles fluctuaciones de humedad usare-

mos,
!

o T
Py = —Tpy — Pa(l+ CT)?, (28)

donde 7 = My,0/M, = 0,622 es la proporciéon entre la masa molar de vapor y aire seco,
y ¢ =T = py/Pa, la razén de mezcla promedio,[Webb et al.| [1980]. La ecuacion es
esencial para determinar r, pues cuando se mide la densidad de un constituyente menor
como el HyO se debe tener en cuenta las variaciones del mismo debido a un flujo de calor.
Si el flujo de calor es ascendente (positivo), entonces los paquetes de aire ascendentes son
en promedio més calidos y menos densos que los paquetes descendentes, y esto influira
temperatura sonica, asi como en el flujo evaporativo. Bajo la suposicion de que no hay
fuente o sumidero de aire en el suelo, el flujo de vapor de agua para mediciones in situ
seré,

Fa,o = (1 + 70O){w'pl, + w'T"(ps/T)}. (29)

Finalmente, si nosotros calculamos la varianza y la correlaciéon con la velocidad vertical
aplicando promedios de nuevo, obtenemos:

N 4 _ I
02 = 024 0,2¢T + 103 @ T+ TUT) (30)
2 [
w/Té ~w'T' + 0716/11/ + @(uu/w/ + vv’w’) (31)

En zonas bajas de la capa limite atmosférica (ABL), las fluctuaciones de temperatura
y humedad estan altamente correlacionadas. Las contribuciones de humedad incrementa
o disminuyen la amplitud de fluctuacion de la temperatura dependiendo de los criterios
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de estabilidad,|Kaimal and Gaynor| |1991]. De este modo podemos obtener una nueva
expresion para , aplicando la ecuacion y las correcciones WPL,

H = (¢papa + cpopo)w'T]. (32)

Me gustaria anadir, que para la anterior expresion, la temperatura sénica implica una
aportacion de energia calorifica debido al transporte de momento ejercido por los remolinos
turbulentos.

3.2.2. Control de calidad

Siguiendo con el procesamiento de los datos brutos debemos de filtrar aquellos resulta-
dos cuyo valor no sea representativo, tanto por errores sistematicos como aleatorios, para
el transporte de energia mediante turbulencia. En primer lugar, procesaremos aquellos
valores que presentan un comportamiento de la serie temporal mediante un tratamiento
estadistico que incluye outliers y criterios de asimetria y curtosis. Entrando en contexto,
primero se aplican los momentos estadisticos de orden superior sobre el parametro elegido,
vemos si la respuesta se encuentra fuera de los rangos de asimetria [-2,2] o curtosis [1,8]
y se interpolan los datos correspondientes mediante splines cubicos. Los valores fuera de
este rango representan desviaciones de la media que estdn mas alla de las expectativas
fisicas normales, como ruido instrumental (Fig. , y estan basados empiricamente en los
conjuntos de datos usados en [Vickers and Mahrt|, [1997]. Luego se genera una ventana mo-
vil de un tamano predeterminado y se detectan los outliers cribando aquellos valores que
se encuentren fuera de 3,50 de la media del segmento. Aquellos datos que se encuentren
fuera de los percentiles 0.025 y 0.975 se sustituiran por la media cuadratica del segmento
y para los valores restantes se aplicara una interpolacion lineal. Cuando hay cuatro o mas
puntos consecutivos detectados no se considera un outlier.

11
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Figura 7: Fluctuaciones debidas a la precipitacion sobre el transductor sénico |Vickers and Mahrt} [1997]

Después de este primer control de calidad se eliminaran los flujos de calor sensible
y latente que se encuentren bajo criterios de baja turbulencia. Los criterios que voy a
describir a continuacion fueron desarrollados por [Foken and Wichural 1996] para probar
la no estacionariedad y las desviaciones sustanciales de datos turbulentos, ya sea por causas
instrumentales o fisicas.

Pruebas de estado estacionario

Las condiciones de estado estacionario implican que los parametros estadisticos per-
manecen constantes en el tiempo. La no estacionariedad, en cambio, puede ser causada
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por variaciones en las variables meteorologicas a lo largo del dia, cambios en los patrones
climéticos, variabilidad a mesoescala, o modificaciones en el punto de medicién debido a
fenémenos como ondas de gravedad o cambios en la ABL. Segun la ecuacion (4.38) pro-
puestos por los autores [Foken et al., [2012], podemos filtrar los flujos que se encuentren
bajo criterios de estacionariedad bajo la siguiente condicién,

*
u* —
*
7

RN, = 4“1 <03 (33)

Pruebas de desarrollo de condiciones turbulentas

La similitud entre flujo y varianza es una buena medida para evaluar el desarrollo de
condiciones turbulentas. Esta similitud significa que la relaciéon entre la desviacion estandar
de un parametro y su flujo turbulento es casi constante, y se discuten frecuentemente en
manuales de capa limite y micrometeorologia. Este cociente depende del estado de la
atmosfera, el cual viene caracterizado por &, y se puede ajustar mediante las desviaciones
estandar del viento horizontal y vertical o,,, (Fig. [8) como,

Ouw z

—a() = ag’ (34)

u*
donde L, es la longitud de Obukhov, que se define ,

3__
_ U, T'sPaCpa

L, = ,
kgH

(35)
donde en este caso, k €[0.35,0.41] es la constante de von Karman y g = 9,8 m/s es la
aceleracion de la gravedad. L, se puede interpretar como la altura a partir de la cual la
flotabilidad es mas importante que la cizalla. Si L < 0 hay inestabilidad atmosférica y
viceversa, pero vamos a seguir los criterios de clasificacion establecidos en [Spank et al.|
donde la atmosfera sera: muy inestable & < —0,5; inestable —0,5 < £ < —0,05;
neutra —0,05 < & < 0,05; estable 0,05 < ¢ < 0,5 y muy estable & > 0,5.

2.0 A

1.8 1

1.6

1.4 4

+)obs.

[
u

(

1.2 1

1.0 1

0.8

Ajuste ITC: e
— a= 1.37 = 0.02
0.6 - b=0.09+0.01 .

T
-2.0 -1.5 -1.0 -0.5 0.0

Figura 8: Seleccion de datos 6ptimos segtin condiciones de baja turbulencia
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Bajo las condiciones de estabilidad atmosférica y la ecuacion (34)) se define el marcador
ITC,, que nos indicara si hay un buen desarrollo de condiciones turbulentas,

(UZ;w )ajuste - (UZL_w )observado
ITCO- = | o | < 073 (36)
( u;‘ )observado

Finalmente, después de emplear los métodos anteriores para validar aquellos datos que son
representativos para la técnica EC, fijamos un umbral de u* bajo la condiciéon de que la
rugosidad superficial y la altura de la capa limite son contabilizados por este pardmetro.
Siguiendo criterios similares a |[Reichstein et al., 2002] y [Reichstein et al., 2005], se dividen
las variables T,,LE y H en cinco intervalos de clase entre los percentiles 0.025, 0.25, 0.5,
0.75 y 0.975, y se representan respecto a u*. Observando los respectivos graficos se escoge
un umbral promedio siempre y cuando las variables de ese intervalo estén débilmente
correlacionados (|r,| < 0,4). Es importante destacar que estos métodos se emplean en
superficies terrestres que a diferencia del agua presentan mayor rugosidad, y los umbrales
u* < 0,4 m/s serian inadecuados porque son valores que ocurren recurrentemente.

3.2.3. B model

Finalmente, se van a exponer las ecuaciones para parametrizar los flujos turbulentos, las
cuales nos serviran para rellenar los datos descartados y completar el balance energético
mensual, asi como la evaporacion. La idea fundamental de este método esta basada en
que un flujo vertical, Fs puede ser representado como el producto de una velocidad de
transporte Ur y la diferencia promedia entre las interfases de la variable ¢ |

F§ = _UT<% - 5bottom)

La velocidad de transporte Ur se puede definir bajo la suposiciéon de que la turbulencia
generada por la cizalla impulsa el transporte del flujo, es decir, depende de la rugosidad
de la superficie. En 1996, G.I Taylor sugirié que u* podria ser descrita por el arrastre que
ejerce la atmosfera sobre la interfase,

w =\ CpVi (37)

Este arrastre es consecuencia de la resistencia aerodinamica producida por la diferencia
de presion dinamica asociada al aire al chocar con un obstaculo, por la difusién mole-
cular ejercida por el transporte de momento a través de la interfase o por las ondas de
flotabilidad producidas por una atmosfera estable. En ecosistemas acuéticos como lagos
y marismas, la rugosidad estd asociada a las olas, que esa a su vez funciéon de la tension
superficial y la velocidad del viento. Los coeficientes de transferencia,C'y ,Cg v Cp, varian
con la estabilidad local de la capa limite atmosférica, y, por lo tanto, con la velocidad del
viento, la estabilidad atmosférica y la rugosidad de la superficie. Para condiciones estati-
camente neutras, es decir, que no varian significativamente con la estabilidad de la capa
limite atmosférica porque la estabilidad neutral implica que las fuerzas de flotabilidad son
insignificantes en comparacion con las fuerzas de cizalladura del viento, y se definen como:

By
Cpn = {ln%} , (38)
Iicl/g
CYE‘N == C'HN = lng\[’ (39>
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donde se asume que Cgy = Cyy al igual que |Zeng et al., [1997].

Los flujos de calor sensible y latente son proporcionalmente lineales a los coeficientes
de transferencia, la velocidad del viento y los gradientes de temperatura y humedad sobre
la superficie del agua,

H= CpaﬁCHVh(Tw — T), (40)
LE = LUECEVh(QS - QZ)a (41>
donde,
¢ = 0,622E Vi = {s = saturacién, z = altura torre} (42)
p

Por lo tanto, la precision del método esta basada en la exactitud de los coeficientes de
transferencia. A continuaciéon voy a explicar la estrategia que he usado para rellenar los
datos faltantes, la cual esta fundada sobre [Verburg and Antenucci, |2020].

1. Se calcula la longitud de rugosidad (zp) para estimar la friccion que la superficie
ejerce sobre el flujo del viento,
ol 011y

= 43
20 q + u, ) ( )

donde a, = 0,013 es la constante de Charnock y v la viscosidad dindmica que depende
de la viscosidad cinematica, p segin las siguientes expresiones

v="=r pw=494-10"%T 41,7184 - 107>, (44)
p

véase |Montgomery, 1947]. La longitud de rugosidad se interpreta como la altura a
la cual la velocidad del viento se reduciria tedéricamente a cero debido a la friccion
con la superficie.

2. A partir de se obtiene la longitud de rugosidad para el vapor,
zp = zgexp (—2,67Re'/* 4 2,57) (45)

donde el niimero de Reynolds viene representado por

(46)

Se supone zg = zy siguiendo

3. Se reescriben los coeficientes de transferencia y para tener en cuenta la
estabilidad atmosférica sobre la superficie del agua mediante la funcion W,

K

Cp = {ln% — Wy }? (47)
n(]})/?
p— p— 4
Cp =Cu nZ — Uy (48)
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4.

4.1.

Los diferentes conjuntos de funciones de ¥ para ajustar los coeficientes de transfe-
rencia en condiciones de estabilidad atmosférica (§ > 0):

—5¢ si0 < €&<0,5,
Uy =Upr=Up=1<0562-425"1—7In€é —0,852 si0,5<¢<10,
In¢ — 0,766 — 12,093 si &> 10
En el otro caso, para atmosferas inestables (¢ < 0):
1+ X 14+ X2
Uy =2In| i | +1In| +2 | — 2arctan X + 7/2 (49)
1+ X?
donde
X =(1-166)Y* (51)

. Calculamos los valores de H y LE mediante los coeficientes de transferencia y

obtenidos anteriormente.

Resultados

Caracterizacion hidrometeorologica

La velocidad media anual del viento es 1,6 4+0,5 m/s, caracterizada por valores minimos

durante la noche y méximos a media tarde. Presenta una gran variabilidad en los valores
altos, con rachas de viento elevado que tienen lugar entre la 13:00 y 19:00 de la tarde
durante los meses de primavera y verano. Se puede percibir una oscilaciéon ciclica anual
en fase con la humedad relativa que se debe a que, en ausencia de eventos meteoroldgicos
que modifiquen la velocidad del viento, es proporcional a la turbulencia generada por un
mayor calentamiento superficial, que tiene como consecuencia un aumento en el contenido
de vapor.

100
— —— RH

RH [%]

Figura 9: Evolucién media diaria del viento y la humedad durante todo el afio

La frecuencia e intensidad de los registros de viento se pueden consultar en el apéndice

C.1| (pulse sobre el recuadro), donde se observa una distribucién unimodal, destacando
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los vientos del sudeste como direcciéon principal. Esto se puede explicar atendiendo a los
vientos ocednicos de influencia mediterranea que penetran hasta el interior del corredor
intrabético, llegando a la provincia de Granada. Ademaés, se ha estudiado la direcciéon del
viento entre los periodos nocturnos y diurnos, y no se observan ningin cambio remarcable
en la direccion de procedencia. Sin atender a la direccion de procedencia, podemos apreciar
en el apéndice [C.2] valores similares del parametro de escala k, que se traduce en distribu-
ciones ascendentes hasta la moda y posteriormente descendentes, con una clara asimetria
a la derecha, es decir, que son mucho mas frecuentes las rafagas de viento flojo de entre 1
y 2 m/s. El aumento del parametro de forma A durante los meses de primavera y verano
indica una mayor variabilidad del viento. Cabe notar como el cambio de coordenadas no
afecta a la magnitud del viento horizontal como era de esperar, ya que las rotaciones son
operaciones unitarias.

La atmosfera sobre el embalse es predominantemente neutral o inestable (Tabla[3). Los
periodos de mucha estabilidad son poco significativos, sin embargo, durante los meses de
invierno se favorece la estabilidad diurna como consecuencia del contraste térmico entre
la atmosfera y la masa de agua, llegando a porcentajes de hasta el 40% en el mes de
octubre. Esto repercute en el flujo de calor sensible, ya que los intervalos de tiempo donde
ocurre la inversién térmica invierten la direccion de flujo H < 0 y las condiciones no son
favorables para el desarrollo de turbulencia por flotabilidad. Por otra parte, la estabilidad
atmosférica nocturna que normalmente ocurre en ecosistemas terrestres es poco recurrente
en noches de viento escaso.

Periodo | Muy inestable Inestable Neutral Estable Muy estable
&< -0 —0,5<&E<—0,06 —0,00<&<0,060 0,00<&<05 £E>05
Todo 11.19 25.01 36.63 23.15 4.55
Noche 12.76 32.34 36.34 15.4 3.13
Dia 10.76 18.25 36.57 28.16 6.24

Cuadro 3: Estabilidad atmosférica durante todo el afio

Volviendo a la figura [9 la humedad relativa muestra un rango de variacion diario
y mensual muy amplio. Se puede apreciar como en los meses de invierno toma valores
por encima del 80 %, que va a repercutir directamente en la evaporacion a causa de la
saturacion, ademas de una variabilidad horaria que se caracteriza por fluctuaciones de +
20 % que alcanza un minimo al medio dia y que es notable durante todo el afio.

m
m3/s

® 00
lov22 6i02122 14003122 19004122 26005122 30106/22 5i08i22 10009722 161022 anu2 27222

Figura 10: En rojo el volumen del embalse [hm?] y en azul la aportaciéon de agua diaria [m?/s], SATH
Guadalquivir

Finalmente, me gustaria anadir el efecto que tiene el contenido de agua embalsada en
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cada instante, no solo por la necesidad de conocer la distribuciéon de los termistores en la
columna de agua para calcular AS, sino por la influencia en el estado de estratificacion
del agua y su importancia en el intercambio de energia. En la figura [10] podemos destacar
una aportacion de agua casi constante a excepcion del mes de diciembre y una reduccion
del volumen de agua a partir del mes de mayo.

4.2.

Los flujos de calor sensible y momento se ven afectados por el movimiento de la pla-
taforma. Si bien, el efecto de balanceo debido al alabeo e inclinacién podria considerarse
irrelevante en cuestion del estado de la plataforma porque ¢ = 6 ~ —3° con una variacion
de +£0,1°/s y +0,2°/s, debido al sistema de estacionamiento que proporcionan los pesos,
H y u* presentan variaciones relevantes respecto a los flujos brutos. Cabe destacar que el
angulo de deriva si que fluctiia generosamente en intervalos de tiempo horario, llegando a
tomar un rango de variaciéon diario de £3°, o diferencias de hasta £0,3° en intervalos de
segundo. Ademas, oscila entre 23° y 62° anualmente, pero sin cambios graduales, es decir,
que no se observa una dependencia estacional.

Correccion angular

Mes LE H u*
p-value  p-value €r p-value  p-value €r p-value  p-value €,
(T-test) (F-test) (T-test) (F-test) (T-test) (F-test)
Enero 0.02 0.99 8.9% 0.00 099 33.6% 0.00 0.99 29.8%
Febrero 0.11 0.99 7.3% 0.00 095 27.0% 0.00 0.99 26.6%
Marzo 0.79 0.99 1.09% 0.00 099 34.0% 0.00 099 28.6%
Abril 0.97 099 0.11% 0.00 099 31.7% 0.00 099  322%
Mayo 0.61 0.99 1.6% 0.00 0.99  46.8% 0.00 0.99  30.3%
Junio 0.71 0.99 0.8% 0.00 099 46.9% 0.00 099 27.8%
Julio 0.85 0.99 0.6 % 0.00 099 65.6% 0.00 099 29.9%
Agosto 0.90 0.99 0.3% 0.00 0.98  55.6% 0.00 099 27.6%
Septiembre 0.16 099  3.07% 0.00 0.99  42.7% 0.00 099 28.6%
Octubre 0.91 099  0.37% 0.00 099 354% 0.00 0.99 26.6%
Noviembre 0.35 0.99 2.5% 0.00 099 255% 0.00 099 275%
Diciembre 0.06 0.99 9.8% 0.00 099 28.6% 0.00 099 31.7%

Cuadro 4: Contraste estadistico de la influencia de las correcciones de giroscopio sobre los flujos turbu-
lentos

La tabla 4] esboza como el flujo de momento dista del valor bruto ~ 30 % durante todo
el ano, en cambio, el flujo de calor sensible es mucho méas variable anualmente, llegan-
do a diferir aparatosamente durante los meses de verano. No obstante, el flujo de calor
latente no presenta alteraciones significativas, aunque podemos destacar el aumento del
error relativo durante los meses de invierno. Segin los contrastes de hipdtesis, se puede
apreciar como la media muestral es la que difiere (considerando siempre un coeficiente
de significacion del 0.05) de los valores no corregidos. La desviacion estandar mensual de
la poblaciéon se mantiene inmutable, lo que indica que la variabilidad producida por el
cambio de coordenadas no induce a mayor desviacion, y, por lo tanto, a mayor error en el
resultado final.

Para obtener una mayor perspectiva de la influencia del cambio de coordenadas sobre

los flujos de calor sensible y momento, se han representado los flujos corregidos y sin co-
rregir respecto a la direccion del viento, tomando todos los resultados anuales haciendo

25



Rango intercuartil (brutos)
0.35 Rango intercuartil (corregidos)
—— Datos brutos

—— Datos corregidos

u* [ms]

Rango intercuartil (brutos)
Rango intercuartil (corregidos)

—— Datos brutos

s0 —— Dalos corregidos

HlWime]
R vooN
0 o wu

Figura 11: Relacién del flujo de calor sensible y momento respecto la direccién del viento ¢[°]

la media y el rango intercuartilico cada 2°. La idea es encontrar si la correcciéon angular
agrupa los flujos netos en una direccion de preferencia determinada.

Aunque en la figura [11] se observa un crecimiento en direcciéon sudoeste de los valores
extremos del flujo de momento, no es lo bastante representativo, pues este efecto puede
ser debido a esfuerzos de cizalla originados por eventos locales o vientos de poniente.
Simplemente, se observa un salto en magnitud respecto a los valores brutos, como ya
se habia comentado anteriormente, y una concordancia en la evolucién de las dos series
respecto a la direccion del viento.

4.3. Flujos de energia mediante metodos EC

La evolucion diaria de los flujos de energia se ha realizado agrupando los datos mensua-
les en boxplots para intervalos de 30 min. Asi se consigue representar el desarrollo diario
de los eventos turbulentos porque sintetiza la informaciéon en conjuntos de poblaciones y
facilita el analisis

Por otra parte, el patron diario de LE (Ap. esta caracterizado por valores minimos
durante la noche y maximos durante el dia. Los episodios de condensacion LE < 0 rara-
mente ocurren, siendo méas frecuentes en los meses de invierno debido al elevado contenido
de humedad. A diferencia de H presenta una evolucién ciclica anual tomando valores méa-
ximos en el mes de julio (Tabla[5). Esto se debe a la dependencia con la radiacion de onda
corta disponible que favorece a la pérdida de calor del agua por evaporacion. Ademas, se
puede observar como la aportacién energética de H es menos de la mitad que LE.

Los cambios diarios de H (Ap. , son causados principalmente por la diferencia de
temperatura entre el agua y la atmosfera. Los valores minimos y parcialmente negativos
de H ocurren al mediodia cuando el aire en superficie estd mucho mas caliente que el agua
(AT < 0). Sin embargo, el enfriamiento nocturno del aire en contraste con el agua genera
inestabilidad, originando un crecimiento de H que llega a su méximo a la madrugada antes
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del amanecer, cuando el contraste térmico entre la interfase es maximo, pero que no suele
superar los 50 W/m?. El mes donde se produce un mayor transporte de calor del aire al
agua es en octubre, porque la temperatura del agua experimenta una disminucion generosa
desde el mes de agosto, llegando a AT ~ —10C", lo cual coincide justamente con la menor
capacidad de agua almacenada. La disminuciéon de volumen de agua conlleva una menor
inercia térmica, que junto a un elevado nivel de radiacién neta atn en el mes de octubre
genera mayor contraste.

Para indagar un poco mas en el comportamiento de los flujos de energia, se clasifican
los datos mensuales en valores diurnos y nocturnos mediante coordenadas astronémicas
locales, segun la salida y la puesta del Sol. Empezando por LE (Ap. , el histograma
presenta en general una clara asimetria haca la derecha, excepto en los meses invierno, en
los cuales esta mas centralizada, predominando una menor pérdida de calor por la noche
durante todo el ano. Aunque ocurran eventos extremos (por encima del percentil 90), se
aprecia una mayor dispersion de los valores diurnos respecto a los nocturnos debido al
transporte de momento originado por el aumento de la velocidad del viento del sudeste a
media tarde, siendo méas notable en los meses de primavera y verano. En cuanto a H (Fig.
, presenta una distribucion asimétrica con valores diurnos cercanos a H=0 imperante
mente. A diferencia del caso anterior, son los valores nocturnos los que presentan mayor
dispersion debido a la inestabilidad atmosférica nocturna.

LE [W/m?] H [W/m?] u*[m/s]
Mes T Q2 Moda o, Q1 Q3 T Q2 Moda o, QI Q3 T Q2 Moda o, Q1 Q3
Enero 20.4 20.4 38.13 1.12 169 26.6 15.8 14.3 158 0.13 6.8 229 |0.19 0.18 0.15 0.08 0.13 0.24
Febrero 22.3 21.09 20.0 0.12 133 30.7 13.6 12.08 280 0.06 6.4 195 |0.18 0.16 0.13 0.08 0.13 0.21
Marzo 37.09 32.0 423 0.19 21.18 458 17.23 1513 123 0.06 88 233 |024 0.19 0.15 0.13 0.14 0.28
Abril 67.5 53.4 26.7 44 316 9513 |29.22 2417 253 0.11 143 386 |0.25 0.21 0.13 0.12 0.15 0.33

Mayo 117.6 1025 865 7.6 69.7 1554 | 26.2 253 3215 1.8 139 3209|025 023 0.06 0.11 0.16 0.33
Junio 147.07 13418 1412 3.2 925 1884 | 1824 194 2813 16 25 3524|023 023 020 0.08 0.16 0.29
Julio 1509 1362 123.7 42 924 1918 | 195 173 16,7 1.8 107 26.7 | 0.22 0.20 0.13 0.08 0.15 0.27
Agosto 140.2  129.2 8.5 1.2 919 179.02|21.18 196 205 2.5 105 306 |0.23 021 020 0.09 0.16 0.29
Septiembre | 120.2 111.11 88.04 7.8 774 156.18 | 176 177 208 72 47 305|022 021 0.17 0.10 0.14 0.29
Octubre 59.5 54.05 473 03 376 75.6 16.4 143 143 0.07 806 229 |020 018 0.15 0.07 0.14 0.23
Noviembre | 46.5 43.2 388 32 264 644 13.5 118 4.7 007 43 209 |023 022 031 003 016 0.28
Diciembre 21.9 19.15 186 0.1 104 30.16 | 11.2  9.07 3.8 005 43 169 017 016 0.11 0.07 0.12 0.22

Cuadro 5: Distribuciéon mensual de los flujos turbulentos

Por dltimo, para profundizar un poco més en las variables meteorologicas principales
que desencadenan el transporte de energia por turbulencia, se han reunido los datos por
estaciones, y luego se han separado de nuevo en valores diurnos y nocturnos. A pesar de
que hay una infinidad de variables medioambientales que pueden influenciar a H y LE,
se va a hacer especial hincapié en AT ,DPV y V}, respectivamente, porque son las varia-
bles clave del método aerodinamico. Asimismo, el comportamiento que presente respecto
a estas variables serd representativo para evaluar la fiabilidad del método de rellenado
empleado.

En los graficos de LE y H (Fig. 12|y [13)), se observa una gran dispersion de los datos
durante los meses de verano, lo que los hace poco representativos en ambos casos. Por sepa-
rado, la dependencia de LE con el déficit de presion de vapor(DPV) es minima, resultando
insignificante en los meses de invierno. En contraste, durante el otono, el DPV solo explica
el 28.3% de la variabilidad de LE. Cabe destacar que el DPV es siempre més relevante
durante el dia, a diferencia de H, donde ocurre lo contrario. Aunque AT tiene una mayor
influencia en H que el DPV en LE, esta influencia no es significativamente superior, con
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Figura 12: Correlacion estacional del flujo de calor latente con el déficit de presion de vapor
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Figura 13: Correlacién estacional del flujo de calor sensible con la diferencia de temperatura

28




350
300

300 -
250

250
200 4
200 -
150 o

LE[W)m?]
LE[W)m?]
L ]

150

100
100

® valores diurnos
Iral = 0.72

L ] valores nocturnos
Irol = 0.35

® valores diurnos
Iral = 0.70 50
L] valores nocturnos
Il = 0.16

50 o

o 50 100 150 200 o 20 a0 60 80 100 120 140 160
Vi - Aelmb - m/s] Vi - Aelmb - m/s]

(a) Verano (b) Otofio

300 A . .
80 ° b
250

601 » o “& e == 200

150
40

LE[w/m?]
LE[W/m?]

] 100

20 4

wvalores diurnos

L valores diurnos L
— lral = 0.64
.

Iral = 0.37
® valores nocturnos o
Iral = 0.19

valores nocturnos

Iral = 0.39

o 20 40 60 80 o 50 100 150 200
Vi - selmb - mys] Vi - Aelmb - m/s]

(¢) Invierno (d) Primavera

Figura 14: Ajuste de LE obtenido mediante la técnica EC respecto al modelo aerodinamico

una dependencia maxima del 41 % para los valores nocturnos en otono. Por otro lado, el
efecto de VAT y Vj,Ae tampoco aporta mayor claridad a los resultados. Aunque muestra
una correlacion mas alta con LE que el DPV, alcanzando un 51 % para los valores diurnos,
la correlaciéon lineal nocturna esta marcada por unos pocos outliers, ademés de tener una
correlacion menor con H respecto AT, con un méaximo de 26 % para los valores nocturnos,
como se observa en las figuras [I[4) y [I5] Es importante destacar que el efecto del viento
horizontal favorece la evaporacion mucho mas que el nivel de saturaciéon de vapor del aire
durante todo el ano, manteniendo un coeficiente de correlacion de |ry| > 0,5. Sin embargo,
no se aprecia correlacion con H, excepto en los meses de primavera donde |r,| = 0,43, lo
que sugiere que el viento horizontal no facilita la ascension de las masas de aire debido
al contraste térmico entre la atmoésfera y la superficie. Otro factor a tener en cuenta es
el acoplamiento de u* segiin la ecuacion , para asi poder observar el efecto que tie-
ne la cizalladura del viento en la generaciéon de turbulencia. Se ha encontrado correlacion
solo con los valores diurnos, con una dependencia maxima del 27 % en los meses de verano.

Al analizar la correlacion anual de los valores en conjunto, se observa que la relacion
entre DPV y V,Ae con LE aumenta significativamente, alcanzando una dependencia del
42.3 % para los valores nocturnos en el caso de DPV y del 47.6 % para los valores diurnos en
el caso de V,,Ae. No obstante, la correlacién con V}, disminuye, llegando a ser nula durante
los periodos nocturnos. Esto sugiere que, durante la noche, cuando el agua del embalse se
encuentra mas calido que el aire, el principal mecanismo de evaporacion es el contenido de
vapor saturante porque los movimientos convectivos son suficientes para transportar las
moléculas de vapor sin necesidad del viento. Mientras que durante el dia, el viento genera
turbulencia, actuando como un motor que facilita la difusiéon de las moléculas de vapor de
agua. Adicionalmente, se encuentra una alta correlacién con T,,, con una dependencia del
54.8 %, lo que indica que este es un factor clave en el transporte de vapor. Al igual que
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Figura 15: Ajuste de H obtenido mediante la técnica EC respecto al modelo aerodindmico

ocurre con la radiacion solar (SW), pues esta relacionada directamente con T,,, y toma una
dependencia con LE del 46.3 %. Sin embargo, no se aprecia una relacion significativa con la
radiacion neta (|r,| = 0,33). Por otro lado, H muestra una disminucion en la concordancia
con ATy V, AT (Fig. , siendo insignificante para los valores diurnos. De manera similar,
u* presenta una baja dependencia con th, especialmente durante la noche (|r,| = 0,42),
aunque aumenta ligeramente alcanzando un 32.5 % en los valores diurnos, en comparacion
al maximo registrado en el mes de verano.

100 ® valores diurnos - 100 { ® valores diurnos .
— lral = 0.34 . Iral = 0.24
® valores nocturnos T e 80 4 valores nocturnos
80 —— |l = 0.50
60 -
_. 60 —
E E 404
= =
T 404 T 204
o
20
o
—20
e
04
—a0
—10 ] o s 10 —80 —60 —a0 —20 o 20 40
Tw—Ta [K] Vi - AT [MK/s]
o 400
20 | ® valores diurnos X %e
Iral = 0.60 le ®e rs -
® valores nocturnos hd
300 - _
Irn] = 0.65 500 4
250 -
= 200 =
£ E 200
Z 150 =
=] B
100 100
s0 4 ® wvalores diurnos
e —— lral = 0.69
o o ® valores nocturnos
o o —— Iml= 0.47
—50
o 5 10 15 20 25 30 o 50 100 150 200
DPV [mb] Vi - Aelmb - mys]

Figura 16: Dispersion anual de H y LE respecto las variables principales
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4.4. Cierre del balance de energia y tasa de evaporaciéon

La transferencia de calor producida por la evaporaciéon constituye el principal término
de pérdida de energia del embalse (Fig. se presenta la contribucion de cada una de
las variables involucradas en el balance térmico mediante la suma acumulada mensual. Se
ha optado por excluir el mes de enero debido a que las interpolaciones realizadas para
aproximar 7T, arrojaron resultados poco realistas. Para mantener la consistencia, se ha
decidido representar SW con el objetivo de evaluar cuénta radiacion de onda corta ha
sido transferida a R, y estd involucrada en el intercambio de energia. A medida que nos
acercamos al mes de junio, la contribuciéon de SW aumenta hasta un 72 %, disminuyendo
hasta un 34.3 % hacia el mes de diciembre, coincidiendo con los solsticios.

En contraste con la evaporacion, el flujo de calor sensible, contribuye menos del 25 %
de este, llegando a tomar valores negativos en algunos casos. Por otro lado, AS > 0 indica
que el embalse absorbe mucha més energia de la que emite. Estos hechos recalcan la depen-
dencia de la inercia térmica del agua y, por tanto, del volumen embalsado. A lo largo de un
dia, el agua libera calor a una intensidad casi constante durante la noche y absorbe calor
durante el dia, alcanzando su méaxima intensidad alrededor del mediodia. El flujo advec-
tivo debido al influjo de agua es insignificante (Hp ~ 0) en términos mensuales. Por este
motivo, durante los dias de mayor estabilidad atmosférica, cuando la radiacién incidente
es mas intensa, se produce una estratificacion de la columna de agua, que junto con una
mayor variabilidad de la temperatura del aire, contribuye al calentamiento superficial. Es
importante destacar que la determinaciéon de AS es compleja, ya que fenémenos como el
arrastre del viento, pequenas corrientes de densidad o el paso de organismos vivos pueden
introducir ruido en los resultados. Para estimar el efecto que esto puede tener sobre el ba-
lance de energia, se ha empleado la desviacion de cada uno de los termistores, estableciendo
un error promedio de £0,3 kW / m?”. Cabe resaltar que los meses en los que el cierre del ba-
lance de energia estd méas ajustado coinciden con los niveles de agua méas bajos y viceversa.

La tasa de evaporacion anual es significativamente menor a la esperada (Fig. segin
la ecuacion . Se observa una elevada variabilidad a corto plazo que en términos medios
diarios esta sujeta a la radiacién solar incidente. A largo plazo, también dibuja el patron
tipico de la radiacion solar, con minimos valores en invierno y méaximos en verano. Esto
es debido a que la disponibilidad de agua no es un factor limitante.

31
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Figura 18: Evaporacion diaria anual

5. Discusiones

5.1. Evaluacién general de la metodologia empleada

En términos generales, la disponibilidad de datos ha sido satisfactoria, exceptuando
los meses de enero y julio, donde ha habido una pérdida de més del 50 % de los datos
por errores instrumentales. Ademas, los datos fuera de los limites fisicamente plausibles
han sido excluidos correctamente y sustituidos por mediante filtros estadisticos. De este
conjunto de valores, de media, solo el 45.7% de los flujos son ttiles, destacando los meses
de febrero, marzo y diciembre, que se encuentran por debajo del 40 %. Esto puede parecer
un hecho grave, sin embargo, es un factor comun en los estudios desarrollados mediante
técnicas EC (véase Spank et al.; 2019, [Suni et al., |2003],[Reichstein et al.,[2005]). Si bien, no
todos los métodos de filtrado tienen el mismo efecto en el diezmado de datos. Las pruebas
de estado estacionario y de desarrollo de condiciones de turbulentas eliminan més de un
50 % de los resultados en comparacion con el umbral del u*, el cual elimina como maximo
un 22.3 % de los datos restantes después de este primer filtrado. Es importante resaltar
que en condiciones de atmosfera estable o neutra el test de desarrollo de condiciones
turbulentas es ineficiente porque existe una baja correlacion entre H y 2% [Foken and
Wichura, 1996]. Este mismo autor apunta a las heterogeneidades del entorno como: la
turbulencia adicional causada por los dispositivos de medida o a los valores medios de UZ;}”
significativamente méas altos para ecosistemas con inhomogeneidades en las condiciones de
humedad y temperatura, pero no en la rugosidad. Estos hechos podrian estar detrés de la
elevada variabilidad a corto plazo y la escasez de resultados que aparece en los flujos al
mediodia, pues segtn la tabla |3| predomina las situaciones de atmosfera neutral.

Los intervalos de tiempo a la hora de tomar los datos podrian ser un factor de peso.
Aunque los métodos EC son robustos para medir la turbulencia, puede verse afectado
por los efectos de la adveccion local. A mayor tiempo medio de muestreo, se analizaran
remolinos de mayor tamarno, siendo mas propenso a la contaminaciéon de flujos por el bos-
que circundante. El articulo [Vesala et al., 2006] muestra la diferencia de magnitud que
aparece en el flujo de COy durante la noche al cambiar los periodos de medida de P=5
min a P= 30 min. Sin embargo, la plataforma se sittia a 170 m de la orilla y las rafagas

32



TKE (m%/s%)

0
-400 -350 -300 -250 -200 -150 -100 -50 0 50 100
Distance (m)

Figura 19: Efecto del borde del bosque en la estructura de la turbulencia sobre el lago Valkea-Kotinen,
representado por la distribucion de la energia cinética turbulenta (TKE),[Vesala et al., [2006]

de viento no superan los 10 m/s, a excepcion del mes de marzo. Por lo tanto, creo que
es razonable considerar que es un factor irrelevante, dado que, segtn la naturaleza tur-
bulenta, la transferencia de energia cinética de los remolinos desde escalas més grandes
a mas pequenas terminara por disiparse en forma de calor debido a su gran recorrido y
poco momento cinético. Ademas, el hecho de que el patron de H difiera respecto al de las
superficies terrestres exihibe la calidad y la precision de los datos. Mas influyente puede
ser el efecto de la precipitacion, la niebla o el rocio porque se conoce que puede influenciar
las medidas tomadas por el analizador de gases. También el anemoémetro sénico, ya que las
gotas de lluvia pueden interferir con la transmision y recepcion de las senales ultrasonicas.
El mes de marzo se caracteriza por episodios de precipitacion intermitente, con precipita-
ciones moderadas inferiores a 20 mm/dia, lo que podria repercutir en el flujo evaporativo
por la saturacion de vapor del ambiente, asi como en el balance de energia por el drenaje
extra proporcionado que cambiara la potencia calorica absorbida por el agua. Asimismo,
la presencia de precipitacion estd asociada con borrascas, que conlleva la divergencia de
masas de aire en superficie. Los movimientos de masas de aire frio sobre una masa de agua
fomentan la inestabilidad atmosférica, alterando los patrones de H respecto a la situacion
habitual de méximos durante la noche, y minimos durante el dia.

Por ultimo, se ha destacado como los datos ttiles difieren de la aproximacion aerodi-
namica, como se observa en el caso de H frente a VAT (Fig. . Esta discrepancia puede
inducir un sesgo de confirmacion en el cierre del balance de energia y en la estimacion
de la tasa de evaporacion, debido a los errores introducidos por el modelo. Se evidencia
una falta de linealidad entre H y AT, asi como entre H y V,AT. De igual manera, se
observa una falta de linealidad entre LE y DPV, y entre LE y V;,Ae, lo que respalda las
observaciones previamente mencionadas. La mayor exclusion de datos ocurre durante el
mediodia, especialmente cuando AT < 0, y como se muestra en la figura[I6] se observa que
H se mantiene aproximadamente constante, para luego volverse negativo (H < 0) al relle-
nar los datos posteriormente. Este efecto tiene un impacto directo en el cierre del balance
de energia, como se aprecia en la figura [I7] ampliando la brecha en el cierre del balance
térmico. Diversos estudios sugieren que los coeficientes de transferencia aerodinamica y
la rugosidad de transferencia de momento son mayores para el flujo de calor latente que
para el calor sensible en situaciones de poco viento |Wang et all 2015|. Otra perspectiva
la ofrece [Liu et al. [2009], donde se observa una baja correlacion de H y LE con R,y
relaciones no lineales de AT y DPV que reflejan el rol de la estabilidad atmosférica en el
transporte turbulento. Tal vez, otras metodologias mas sofisticadas, como las formulas de
Sill y Ryan-Harleman [Henderson-Sellers, 2009, que consideran la posibilidad de libera-
cion de vapor de agua desde la superficie por convecciéon libre en situaciones de atmosfera
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inestable, o el método de Penman-Monteith [Stull, [1988|, que tiene en cuenta los efectos
de enfriamiento evaporativo por adveccion, podrian ser méas adecuadas para abordar estas
discrepancias.

5.2. Influencia del angulo de deriva 1) en las correcciones angulares

Si observamos de nuevo la tabla [ la tnica magnitud que permanece casi inalterada
es LE a excepcion de los meses de invierno. Aunque estos contrastes no corresponde a las
correcciones angulares, sino a las correcciones WPL (Eq. , a causa del contraste térmico
entre la atmosfera y el embalse, y el aumento de la concentraciéon de vapor. Son H y u*
los que si estan influenciados por el cambio de coordenadas, pues se ha observado que las
correcciones WPL para el flujo de calor sensible (Eq. no presentan diferencias signifi-
cativas. Igualmente, las diferencias de H corregido respecto a los valores brutos alcanzan
un maximo en el mes de julio, exhibiendo un patrén similar al de la radiacién incidente,
muy en contraste con u*, el cual muestra diferencias casi constantes. Para discutir estas
diferencias vamos a emplear las ecuaciones y . Se han realizados contrastes de
hipotesis F-test para T, y T, y contrastes T-test para ors y or, obteniendo p > 0,05 en
todos los casos. Esto nos indica que oy =~ op, quedando descartados posibles flujos de
adveccion térmica horizontal porque w/T? = 0. Cabe destacar que hay una dependencia
anual del 64 % entre T'y e durante la noche que podria influenciar a la variabilidad de T, vy,
por tanto, de H. Los resultados muestran que w1’ > w'T’ anualmente. Viendo el tamafio
de los coeficientes que multiplican a las respectivas covarianzas en la ecuaciéon , e'w’
es el factor més influyente, lo cual nos indica un flujo vertical de presiéon de vapor positivo
a causa de la evaporacion, demostrando a su vez la dependencia con la radiaciéon incidente.

La cuestion surge en relacion con la dependencia de u* respecto a los angulos de
navegacion, considerando el leve balanceo de la plataforma en lo que concierne al cabeceo
y alabeo. Si realizamos el producto matricial en la ecuacion (21]) obtenemos las siguientes
dos expresiones:

u. = cosfcost - u+ cosfsiny - v —sinf - w (52)

We = €os @ cos - u+cos psinf costh - u+cos psinfsiny - v+sinp-v+cospcosb-w (53)
Como se ha comentado en los resultados, ¢ = 6 &~ —3° con fluctuaciones de corto periodo
insignificantes. Por eso, vamos a suponer que la plataforma se encuentra totalmente nive-

lada respecto a la superficie del agua o = 6 = 0° y que solo puede rotar respecto al eje
vertical. Esto implicaré que, w. = w y que la ecuacion se reescriba como:

Ue = wcos ) + vsiny (54)

Estableciendo intervalos de tiempo correspondientes a microescala nos permitira aplicar la
descomposicion de Reynolds para determinar la influencia de las fluctuaciones de 1) sobre
el flujo de momento. Por lo tanto, la perturbacion de es,

ul, = u cosp — YU/ siny) + v’ sinyp + v’ cos (55)

donde se ha supuesto que @)’ sin 1 y 74 cos ¢ son despreciables porque ¢’ < 1)y cos ¢ < 1.
Asumiendo que la plataforma rota segin la direcciéon del viento y la incidencia del oleaje,
la ecuacion nos indica que el flujo de momento corresponde a las perturbaciones de
las lineas de corriente y el zigzag del dngulo de deriva en la direccién de incidencia del
viento. Esto podria justificar la correlacion elevada de u* con th durante el dia porque la
cizalladura del viento es un factor esencial en la generacién de turbulencia.
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5.3. Flujos de energia y evaporacion

Como se ha expuesto en anteriores ocasiones, los patrones diarios de H presentan un
patron inverso respecto a los ecosistemas terrestres. Su comportamiento esta directamente
conectado con los contrastes de temperatura diarios entre el agua y el aire. A pesar de
que H > 0 predominantemente, lo que significa que la transferencia de energia ocurre del
agua al aire, también se transfiri6 calor en sentido contrario en determinadas ocasiones,
cuando AT < 0. Por otro lado, el patron de evolucion que exhibe LE concuerda con Vj,
y DPV, a excepcion de los meses de invierno donde es Vj, el factor dominante duran-
te el dia. La falta de correlaciéon con los valores nocturnos se debe al incremento de la
humedad relativa, llegando a alcanzar valores superiores 90 %. Una atmosfera proxima
la saturacion, junto a situaciones de viento flojo, no facilita el intercambio de calor por
evaporacion. No obstante, si se observan situaciones de condensacion donde LE < 0, las
cuales también ocurren al mediodia cuando AT < 0. Ademas, los valores de E y LE son
mucho maés bajos de lo esperado, alcanzando entre un 45 %-85 % de E,. Esto difiere de los
resultados encontrados en [McMahon et al., 2006|, donde se afirma de manera simplificada
que la evaporacién de una superficie de agua libre puede asumirse igual a F,. Un factor
que podria justificar estas desigualdades podria ser el comportamiento complejo del vien-
to sobre la evaporacion. Por una parte, las brisas persistentes del verano podrian influir
en la variacion de la evaporacion en intervalos horarios. Ademas, la turbidez provocada
por la acciéon del viento que mueve toda la columna de agua y produce arrastre sobre
el sedimento, tal vez reduzca la evaporacion, al disminuir el balance de radiaciéon neta en
la superficie. Segun [Maes et al., 2019], la tasa evaporativa se asemejan a los de un humedal.

Los patrones diarios de H y LE coinciden con los observados en los lagos de los ar-
ticulos [Spank et al., 2019],[Vesala et al., 2006] y |[Biermann et al. 2014]. Sin embargo, la
magnitud de LE es superior a causa de su distribucion geografica, ya que nuestro embalse
se encuentra a menor latitud donde la irradiancia entrante es mayor respecto a los lagos
de los articulos mencionados. Lo mismo ocurre para el flujo de momento, donde el valor
maximo encontrado en estos articulos es u* = 0,26 m/s (véase la Tabla: [f]). En contraste
con los ecosistemas terrestres, los flujos de energia y momento distan considerablemente
de los resultados obtenidos, [Suni et al. [2003] y [Moderow et al.l 2009]. En condiciones
turbulentas u* > 0,6 m/s, lo cual refleja la diferencia de rugosidad entre los lagos y la
superficie terrestre. El flujo de calor sensible es un orden de magnitud superior, alcanzando
valores maximos aproximados en entre 50-500 W/m? entre invierno y verano respectiva-
mente, y el flujo de calor latente alcanza valores de hasta 440 W/m?, en ecosistemas donde
la disponibilidad de agua es limitada.

5.4. jPor qué no cierra el balance de energia?

La brecha en el cierre del balance de energia no puede ser descrita solo por errores
sistematicos e instrumentales porque hay una clara desestimacion de los flujos turbulentos
> (H + LE) o una sobreestimacion de la energia disponible > (R, + Hr — AS). La suma
acumulada mensual de los términos diarios varia entre un 53.3% y un 109.8 %, con un
promedio anual del 72.7 %, por debajo del valor esperado (Fig. . Sin embargo, los resul-
tados encontrados se asemejan a los de |Biermann et al., 2014] y [Vesala et al., |2006|. El
articulo [Spank et al., 2019| sugiere que las carencias encontradas en el cierre del balance
térmico pueden evaluar la fiabilidad de los datos. Por eso, se ha realizado el balance de
nuevo solo para los datos EC y se ha estimado que los valores de maximos de H y LE
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Figura 20: Esquema del efecto de las heterogeneidades del medio ,|Foken et al., [2012]

deberian ser hasta un 41 % y 27 % mayores de lo esperado, lo que resulta casi imposible
porque es infinitamente superior a tres veces la magnitud de su desviacion.

Algunos factores a tener en cuenta que podrian contribuir a magnificar el desequilibrio
en el balance térmico, ademés de la deficiencia en los resultados del modelo, podria ser el
nivel de estratificacion del agua. A lo largo del dia, en situaciones de estabilidad atmosférica
con poca cobertura de nubes, viento débil y/o calentamiento del aire hacia la superficie
del agua, podria suponer una transferencia de calor por con conducciéon de las capas mas
profundas al sedimento (G # 0), lo que acarrea una disminucion en la energia disponible.
Esto también podria repercutir en los flujos turbulentos obtenidos con el modelo porque
dependen de la temperatura superficial del agua. Otro agente a tener en cuenta es la
estimacion del término de almacenamiento del calor AS, no por sus errores instrumentales,
sino por las subidas y bajadas del nivel del embalse. Una aumento de la inercia térmica
como consecuencia del aumento del caudal supondré en una mayor frecuencia de AS < 0,
como ocurre en el mes de marzo a causa de las precipitaciones. Luego en los meses de otono
la magnitud de AS se reduciré por la profundidad, resultando en una mayor evaporacion.
|Foken et al., [2012| propone que las heterogeneidades del paisaje favorecen al cierre del
balance térmico al fomentar la circulaciéon a escala regional, porque estudios recientes han
mostrado que en superficies homogéneas, como desiertos y matorrales, el balance de energia
superficial puede cerrarse. Por lo tanto, estos estudios sugieren que la correcciéon de la
brecha en el balance de energia no es un problema del método EC ni de sus procedimientos
de correccion. La idea seria ampliar la escala espacial y temporal para ver la influencia de
las grandes estructuras turbulentas. Si bien, esta metodologia podria ser contraproducente,
sesgando el intercambio real entre la superficie de agua y la atmoésfera mediante entradas
o salidas laterales adicionales de calor, las cuales hemos visto que son poco representativas
segun el intervalo de muestreo empleado, y que ademas cambios en la escala temporal
implican cambios en el comportamiento de los flujos a corto plazo. Tal vez el error cometido
se encuentre en el fundamento tedrico detras de la técnica EC porque el incumplimiento del
primer principio de la termodinamica se encuentra en los ecosistemas terrestres también.
|Kowalski, 2012| busca una nueva metodologia capaz de separar el flujo neto como la suma
de flujo turbulento mas flujo no difusivo, definiendo las fluctuaciones turbulentas con una
fraccion masica y reescribiendo los promedios con un factor de peso apropiado.
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6. Conclusiones

En el trabajo se ha presentado el intercambio de energia y momento generado por los
flujos turbulentos en el embalse de Cubillas a lo largo del 2022. La plataforma presenta
un anclaje solido capaz de amortiguar el movimiento y sacudidas del viento, asi como
la subida del nivel del embalse. Mediante el giroscopio incorporado en la plataforma se
ha empleado las correcciones angulares para evaluar el efecto del vaivén sobre los flujos
medidos, obteniendo diferencias significativas para el flujo de calor sensible y momento.
No obstante, es importante senalar que las discrepancias en H se deben principalmente a
la contribucién de la flotabilidad por el contenido de vapor proporcionado por Ty, siendo
el cambio de coordenadas mas influyente para u* debido a la orientaciéon de la instrumen-
tacion con respecto a la direccion del viento incidente, ya que el cabeceo y la inclinacion
de la plataforma son irrelevantes.

Se ha evidenciado que las superficies acuaticas muestran patrones temporales de evo-
lucién diferentes a los de los ecosistemas terrestres, los cuales estan vinculados con la
estabilidad atmosférica y tienen un impacto en el estado de la ABL. Mientras que los
entornos terrestres se caracterizan por una capa tipicamente instable como resultado de la
conveccion inducida por el calentamiento solar a lo largo del dia, y una capa limite estable
con poco desarrollo vertical cuando cae la noche, los ecosistemas acuaticos muestran com-
portamientos invertidos. Las diferencias en el contraste térmico entre el agua y el aire son
las que propician situaciones de inestabilidad nocturna que facilitan la conveccién, lo que
implica H > 0 predominantemente. Durante el dia la atmosfera es principalmente neutra
y seca, siendo el viento al mediodia el que origine los maximos de evaporacion. Conviene
destacar que el intercambio de energia de un cuerpo de agua se ven mucho mas afectado
por AS que en un habitat terrestre.

La brecha del balance de energia persiste durante todo el periodo de estudio. Ademas,
la tasa de evaporacion diaria obtenida se encuentra siempre por debajo de los valores espe-
rados por el modelo de Penman. Tal vez, usar los datos estimados por tanques y lisimetros
de los organismos de gestién del agua habria sido complementario para el trabajo. Aun-
que una mejora en la metodologia, usando un modelo aerodindmico mas complejo y otro
método para estimar la evaporaciéon mas completo, arrojaria un poco méas de claridad y
mejoraria los resultados, no creo que se llegue a solucionar las inconsistencias aun teniendo
en cuenta las incertidumbres y los transportes de energia horizontal.

Personalmente, me hubiera gustado trabajar con los flujos de CO5 también, porque el
codigo de procesamiento de los datos estaba preparado para ello. El papel que cumplen
los cuerpos de agua almacenando, disolviendo y sintetizando este compuesto hace que la
superficie del agua se encuentre en un desequilibrio de contenido de CO4 constante con la
atmosfera y las aguas profundas. Aunque el comportamiento del gas es dinamico y comple-
jo, creo que un analisis de huella de carbono podria haber sido de gran ayuda. Sin embargo,
la extension del trabajo y el tiempo disponible no lo han permitido. Espero que aplicando
una serie de mejoras adicionales, este trabajo sea de utilidad para futuras investigaciones
climéticas y meteorologicas, ya que la gestion hidrolégica de las reservas naturales puede
ser una herramienta fundamental para paliar los efectos del cambio climatico.
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C. Apéndice: Graficos complementarios del viento
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Figura 21: Rosas de los vientos mensuales; distribuciones de probabilidad en las que se tiene en cuenta
la direccién de procedencia, clasificada en intervalos de 22,5°, como el médulo de la velocidad, el cual
viene descrito por la escala de color



C.2.

Distribucion de Weibull

La distribucién de frecuencias de la velocidad del viento, sin atender a su direcciéon de
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donde k es el pardmetro de escala, que afecta a la forma de la distribuciéon, y A es el
parametro de forma, que afecta a la amplitud de la distribucion.
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Figura 22: Distribuciéon mensual de frecuencias relativas de la velocidad del viento

52



D. Apéndice:Flujos de calor sensible y calor latente

D.1. Histograma LE
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Figura 23: Histograma del contraste dia-noche para el flujo de calor latente
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Evoluciéon mensual del flujo de calor latente
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