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RESUMEN

En el norte de Chile existe una escasa oferta de agua superficial, sumado a la sequia que
enfrenta el pais desde el afio 2010 (Garreaud et al., 2017), esto ha llevado a estados criticos
de explotacién del agua subterranea (Suérez et al., 2020). Los métodos convencionales de
monitoreo de niveles presentan limitaciones en la densidad y cobertura de las redes de
monitoreo. La mision Gravity Recovery and Climate Experiment (GRACE), permite
estimar anomalias de almacenamiento de agua terrestre (TWS), que en conjunto con
Global Land Data Assimilation System (GLDAS) entregan estimaciones de anomalias de
almacenamiento de agua subterranea. Montecino et al. (2016) evaluaron por primera vez
estos productos satelitales en el norte de Chile. Donde observaron diferencias
significativas en términos de magnitud entre las estimaciones obtenidas con datos in-situ
y con datos de teledeteccion. En esta investigacion se busca utilizar los datos de GRACE
y GLDAS para estimar la anomalia de almacenamiento subterraneo en el norte grande de
Chile, mediante la metodologia de cierre del balance hidrico probabilistico propuesta por
Schoups & Nasseri (2021), y asi analizar si productos GRACE entregan resultados
mejores que los obtenidos por Montecino et al. (2016). La metodologia aplicada permitio
obtener un mejor resultado de la raiz del error cuadratico medio (RMSE) de 13,6 mm
méaximo y 13,1 mm minimo con mascons JPL con factor de ganancia. A pesar de mejorar
el resultado, las correlaciones calculadas entre los datos modelados e in-situ son bajas.
Estos resultados estan asociados a limitaciones en los datos de precipitacion y la escasez
de datos de pozo que representen la estacionalidad de la zona. Por lo que se presenta como
oportunidad de mejora a este estudio abordar el problema con enfoque de representacion
de acuifero para evaluar si los productos satelitales permiten reducir la escala de la zona
de estudio. Ademas, como mejora al modelo se puede incorporar las extracciones
asociadas a la cuenca, con el objetivo de reducir la incertidumbre de la representacion.
Respecto a la incertidumbre asociada a la precipitacion, se debe evaluar la implementacion
de otros productos satelitales en sustitucion del CR2ZMET. Finalmente, respecto a los datos

obtenidos por la metodologia de Schoups & Nasseri (2021) en la zona de estudio, se debe
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considerar evaluar sus resultados compardndolos con el balance hidrico nacional
desarrollado por la DGA durante el 2017.

Palabras clave: GRACE, Anomalia de almacenamiento de agua subterranea, cierre del

balance hidrico, Norte de Chile.



ABSTRACT

In northern Chile there is a limited supply of surface water, coupled with the drought that
the country has been facing since 2010 (Garreaud et al., 2017), which has led to critical
states of groundwater exploitation (Suérez et al., 2020). Conventional methods of level
monitoring have gaps in the density and coverage of monitoring networks. The Gravity
Recovery and Climate Experiment (GRACE) mission allows estimation of terrestrial
water storage anomalies (TWS), which in combination with the Global Land Data
Assimilation System (GLDAS) provides estimates of groundwater storage anomalies.
Montecino et al. (2016) evaluated these satellite products for the first time in northern
Chile. They observed significant differences in terms of magnitude between estimates
obtained with in-situ and remotely sensed data. This research aims to use GRACE and
GLDAS data to estimate the variation of underground storage in northern Chile, using the
probabilistic water balance closure methodology proposed by Schoups & Nasseri (2021),
and thus analyse whether GRACE products provide better results than those obtained by
Montecino et al. (2016). The applied methodology allowed obtaining a better root mean
square error (RMSE) result of 13.6 mm maximum and 13.1 mm minimum with JPL
mascons with gain factor. Despite the improved result, the calculated correlations between
the modelled and in-situ data are almost zero. These results are associated with limitations
in the precipitation data and the limited well data that represent the seasonality of the area.
Therefore, it is presented as an opportunity to improve this study by addressing the
problem with an aquifer representation approach in order to evaluate whether the satellite
products allow reducing the scale of the study area. In addition, as an improvement to the
model, the extractions associated with the basin can be incorporated, with the objective of
reducing the uncertainty of the representation. Regarding the uncertainty associated with
precipitation, the implementation of other satellite products to replace CR2ZMET should
be evaluated. Finally, regarding the data obtained by the Schoups & Nasseri (2021)
methodology in the study area, it should be considered to evaluate its results by comparing

them with the national water balance developed by the DGA during 2017.
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Key words: GRACE, Groundwater storage anomaly, closure of the water balance,
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1 INTRODUCCION

El desarrollo socioeconémico, el crecimiento de la poblacion, y los cambios en los
patrones de consumo han generado un aumento en la demanda de agua a nivel mundial
(WWAP, 2016), lo que afecta la disponibilidad de los recursos hidricos superficiales y
subterraneos. En el caso del agua subterranea, se ha detectado una gran reduccion en el
almacenamiento a nivel mundial, debido a un exceso de extracciébn de agua en
comparacion a la recarga de los acuiferos (Frappart & Ramillien, 2018). En el norte de
Chile existe una escasa oferta de agua superficial y, en consecuencia, el recurso
subterraneo se convierte en el principal insumo para las actividades econdmicas en la
region. Esto, sumado a la sequia que enfrenta el pais desde el afio 2010 (Garreaud et al.,
2017), ha llevado a estados criticos de explotacion del agua subterranea (Suarez et al.,
2020; DICTUC, 2020; MOP et al., 2020; Viguier et al., 2019). ElI monitoreo del
almacenamiento y variacion de las reservas de agua subterrdnea se ha vuelto relevante
para dar seguimiento a las zonas de escasez hidrica, y llevar a cabo una adecuada
planificacion y gestion de los recursos en este contexto de escasez.

Los métodos convencionales de monitoreo de niveles freaticos presentan brechas al
momento de realizar observaciones a escala regional, debido a que las redes de monitoreo
no son densas y su cobertura espacial estd limitada a determinadas zonas. Ademas, el
escaso monitoreo, y errores humanos o mecanicos en el registro generan inconsistencia
en los datos (Sun et al, 2021; Skaskevych et al., 2020; Sliwinska et al., 2019; Xiao et al.,
2015; Rodell et al., 2007). Esto se traduce en un problema al momento de evaluar la
variacion de almacenamiento de agua subterranea con mediciones in-situ a nivel regional.
Una solucion desarrollada para abordar la probleméatica mencionada consiste en el uso de
datos satelitales. En particular, la misién Gravity Recovery and Climate Experiment
(GRACE), liderada por la Administracion Nacional de Aeronautica y el Espacio de los
Estados Unidos (NASA), permite estimar variaciones de almacenamiento de agua

terrestre (TWS), a través del mapeo de las variaciones del campo gravitatorio de la Tierra



asociadas a la redistribucion de masa entre la atmdsfera terrestre, océano y componentes
solidos (Watkins & Bettadpur, 2000).

Diversos estudios realizados en los Gltimos afios han incorporado el uso de los datos de
anomalias de TWS, y de datos de humedad de suelo y masa de nieve para estimar la
anomalia de almacenamiento de agua subterrdnea (Sun et al, 2021; Skaskevych et al.,
2020; Neves et al., 2020; Frappart et al., 2019; Sliwinska et al., 2019; Montecino et al.,
2016 Xiao et al., 2015; Rodell, 2007). El producto satelital denominado Global Land Data
Assimilation System (GLDAS), es un producto complementario utilizado en diversos
estudios relacionados a la estimacion de la anomalia de almacenamiento de agua
subterranea (Sun et al, 2021; Skaskevych et al., 2020; Sliwinska et al., 2019; Montecino
et al., 2016; Shamsudduha, M., Taylor, RG. & Longuevergne, L., 2012; Rodell, M.,
Velicogna, I. & Famiglietti, J., 2009; Rodell et al., 2007). GLDAS entrega datos del ciclo
del agua continental a gran escala, y en particular humedad de suelo y masa de nieve.

En el caso de Chile, Montecino et al. (2016) evaluaron por primera vez el producto satelital
GRACE en el norte del pais, desde la Regién de Arica y Parinacota hasta la Region
Metropolitana. Al igual que los estudios mencionados anteriormente, se utiliz6 GLDAS
para estimar la anomalia de almacenamiento subterraneo. Sus resultados muestran que las
tendencias de las observaciones de pozos son moderadamente consistentes con las
anomalias de almacenamiento subterraneo obtenidas a partir de GLDAS y GRACE. Sin
embargo, Montecino et al. (2016) observaron diferencias significativas en términos de
magnitud entre las estimaciones obtenidas con datos in-situ y con datos de teledeteccion,
las que se atribuyen a deficiencias en GRACE y/o el modelo GLDAS. Si bien el uso de
datos de deteccion remota genera una oportunidad para estimar las anomalias de
almacenamiento subterraneo en diversas cuencas, hay que considerar el desafio que
presenta el uso de datos satelitales. Esto debido a que existen errores asociados a los datos,
a la escala, errores en los algoritmos de recuperacion, entre otros (Khan et al., 2018;

Sadeghi et al., 2017; Kumar et al., 2016). Un estudio promisorio desarrollado por Schoups



& Nasseri (2021) en cuencas de Iran aborda esta problemética implementando el cierre
del balance hidrico mediante un enfoque probabilistico.

En esta investigacion se busca utilizar los datos suministrados por GRACE y GLDAS para
estimar la anomalia de almacenamiento subterraneo en el norte grande de Chile, mediante
la metodologia de cierre del balance hidrico probabilistico propuesta por Schoups &
Nasseri (2021), y asi analizar si el uso de GRACE aplicado en una zona de estudio menor

a la propuesta por Montecino et al. (2016) logra entregar mejores resultados.

1.1  Hipdtesis

La hipotesis de este trabajo es que es posible implementar la metodologia de cierre del
balance hidrico con el enfoque probabilistico propuesta por Schoups & Nasseri (2021), y
que mediante ésta se logra reducir el error en la estimacion de la anomalia de
almacenamiento de agua subterranea a nivel regional en el norte grande de Chile. Lo

anterior permite mejorar el entendimiento de los recursos hidricos en zonas con escasez.

1.2  Objetivos

El objetivo general de esta tesis consiste en obtener intervalos de confianza para la
anomalia de almacenamiento de agua subterranea a partir del cierre del balance hidrico
con datos de teledeteccion en el norte grande. Para alcanzar el objetivo principal se
definieron los siguientes objetivos especificos: 1) implementar una metodologia de
procesamiento, postprocesamiento y filtrado de datos entregados por GRACE para la zona
de estudio; 2) aplicar la metodologia de estimacion de errores sistematicos y aleatorios a
partir del cierre del balance hidrico, propuesta por Schoups & Nasseri (2021); 3) procesar

la informacion disponible de GLDAS, y asi, obtener la anomalia de almacenamiento de



agua subterranea; y 4) validar los datos de anomalia de almacenamiento de agua
subterranea obtenidos con GRACE con las mediciones de pozos in-situ.

1.3 Estructura de la tesis

Esta tesis presenta la siguiente estructura: en la seccion 2 se describe la metodologia
utilizada para cerrar el balance hidrico con el método probabilistico y sus respectivos
modelos de error. Luego, en la seccion 3 se describe la metodologia de validacion de los
resultados estimados de la anomalia de almacenamiento subterrdneo. Después, en la
seccidn 4 se define la caracterizacion de la zona de estudio y datos disponibles, ya sean
in-situ u estimados, para dar paso a la seccion 5 que plasma los resultados del trabajo.
Finalmente, en las secciones 6 y 7 se presentan las discusiones y conclusiones del estudio,

respectivamente.

2 Materiales y Métodos

2.1  Estimacion de cierre del balance hidrico probabilistico

Para llevar a cabo esta investigacion y estimar la anomalia de almacenamiento de agua
subterranea a partir de GRACE, se implement6 la metodologia de cierre del balance
hidrico con enfoque probabilistico desarrollada por Schoups & Nasseri (2021) en diversas
cuencas de Iran. Para resumir la metodologia se presenta el esquema de la Figura 1, donde

se indican las entradas y salidas del modelo.
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Figura 1. Esquema metodologia Schoups & Nasseri (2021). Los parametros presentados

en el esquema se definen en el cuerpo del documento y los algoritmos de la metodologia

corresponden a Markov chain Monte Carlo (MCMC) y Expectation propagation. (EP)

Las entradas del modelo estan asociadas a las variables del balance hidrico de la ecuacion

(1), donde el valor de cada variable se estima a partir de teledeteccion y se detalla en la

seccién 2.4.




S¢=S8St1+P—E— Q; (1)

En la ecuacion (1), S; (mm)y S,_, (mm) corresponden al almacenamiento mensual (agua
superficial y agua subterrdnea) en la zona de estudio para el mes t y el mes anterior,
respectivamente; P, (mm) corresponde a la precipitacion y E, (mm) es la evaporacion
promedio mensual de la zona de estudio. Finalmente, Q, (mm) es el caudal mensual en la

desembocadura normalizado por el area de la zona de estudio (Schoups & Nasseri, 2021).

Cada término de la ecuacién (1) se estima a partir de datos satelitales, grillados e in situ
de forma independiente, tal como se puede ver en la Figura 1. En el caso del
almacenamiento de agua se requiere de una fuente de datos para el modelo, que se detalla
su eleccion en la seccion 2.4.1. En el caso de la precipitacion y la evaporacion se requieren
de dos conjuntos de datos, que se detallan en la seccion 2.4.2 y 2.4.3. Ademas, para los
datos de entrada de la precipitacion se requiere del error estdndar promedio para ser
utilizado en el modelo de error que se definird en las siguientes secciones. Respecto a la
seleccién del de error estandar, Schoups & Nasseri (2021) no definen un criterio, por lo
que para efectos de este estudio se escoge el valor mayor entre los dos datos de
precipitacion para cada mes. Finalmente, se requieren datos de caudal medidos in-situ para
la zona de estudio.

Al utilizar las estimaciones a partir de productos satelitales usualmente no se cierra el
balance hidrico, ya que cada medicion u observacion esta sujeta a errores sistematicos y
aleatorios (Schoups & Nasseri, 2021). Por lo tanto, para considerar estos errores se
establecen modelos de error asociados a cada variable. Estos modelos constan de
relaciones probabilisticas paramétricas entre el valor observado y el valor resultante
cuando se logra el cierre del balance hidrico, donde los pardametros cuantifican la magnitud
de errores sistematicos y aleatorios. De este modo, el modelo resultante puede verse como
un modelo jerarquico bayesiano con dos niveles de incertidumbre. En el modelo anterior,

por un lado, se cuenta con un algoritmo de Markov Chain Monte Carlo (MCMC) para



calibrar las variables al balance hidrico que estan restringidas por distribuciones de
probabilidad con parametros definidos como variables aleatorias. Por otro lado, se calcula,
a partir de un algoritmo denominado Expectation propagation (EP), la probabilidad de
obtener el almacenamiento del producto satelital (S,;s) con los pardmetros propuestos, y
la probabilidad condicional que relaciona las variables del balance con S, a partir de los
parametros definidos en el primer algoritmo (Schoups & Nasseri, 2021). En caso de que
el balance hidrico no cierre, y que no se obtenga una similitud entre S, Yy las variables
del balance, se inicia una nueva iteracion donde se calibran nuevamente las variables, se
asignan nuevos parametros y se calibra S,,s. Finalmente, al calibrar las variables del
modelo, se obtienen distribuciones de probabilidad normal para cada variable del balance
y las distribuciones asignadas a los parametros.

2.1.1 Modelo de error del almacenamiento

Para desarrollar la metodologia se definen modelos de error para cada variable del balance
hidrico como se menciond anteriormente. En el caso del almacenamiento, el modelo
considera que los datos mensuales a escala de la zona de estudio tienen un comportamiento
estacional ciclico, los que cuentan con diferentes amplitudes y fases debido a que los datos
estan contaminados por las fugas de areas circundantes a la zona de estudio y por errores
de medicion (Schoups & Nasseri, 2021). Las fugas son producidas por dos razones: (i) las
caracteristicas de la sefial de las soluciones mensuales; y (ii) el procesamiento previo de
los datos, asociados al truncamiento y filtrado de las sefiales. Esto genera anomalias en las
contribuciones a las variaciones de almacenamiento, y, por otro lado, se incluyen sefiales

no modeladas del sistema terrestre (Warh et al., 2006; Landerer & Swenson, 2012).

El modelo de error establecido para la variable de almacenamiento se basa en una onda
sinusoidal ruidosa para cuantificar las diferencias entre los almacenamientos obtenidos
por teledeteccion a escala de la zona de estudio, S, ¢, y l0s almacenamientos del cierre

del balance, S;, obtenidos del modelo estocastico (Schoups & Nasseri, 2021):



mg, = S; + Asen (a) (é — 8)) 2
Ss,t = Os (3)
Sobs—calibrado,t ~ N(mS,t' SS,tZ) (4)

La ecuacién (2) tiene como objetivo modelar el sesgo de las observaciones a partir de
mg ., que corresponde a la media del almacenamiento. Esta se determina a partir de la
variable S; (mm) que corresponde al almacenamiento mensual, obtenida por el cierre del
balance. En la ecuacion (2), A (mm) es la amplitud; w (rad) es la frecuencia, que se fija
en 2m/afio, lo que produce una onda sinusoidal con un periodo de 12 meses; y 6 (afios) es
la fase de los errores. Los parametros A 'y & se calibran para cerrar el balance hidrico,
donde inicialmente se les asignan valores aleatorios a priori para reflejar la incertidumbre.
A partir de lo establecido por Schoups & Nasseri (2021), se define inicialmente A como
una distribucién log normal con moda 30 mm y un coeficiente de variacion de 200% y &
se le asigna una distribucion logit normal entre 0 y 1 con media (u) igual a 0. Luego, estos
parametros varian de acuerdo con su distribucién probabilistica hasta lograr el cierre del
balance hidrico (ver seccion 2.1.5). A este proceso se le denomina calibracion de
variables. A pesar de que a ambos parametros se le asignen distribuciones de probabilidad,
son parametros invariantes en el tiempo que cubren toda la serie del registro (Schoups &
Nasseri, 2021).

La ecuacion (3) se enfoca en modelar los errores aleatorios de los datos a partir de la
desviacion estandar, ss., a la que se le asigna el valor del parametro o, que se asume
desconocido e invariante en el tiempo. A este parametro se le asigna una distribucion log
normal de moda 10 mm y coeficiente de variacion de 200%, segun lo definido por Schoups
& Nasseri (2021). Este parametro cuantifica la magnitud de los errores en los datos a
escala de la zona de estudio. Estos errores pueden ser causados por dos razones: (i) la
deficiencia del modelo de onda sinusoidal, y (ii) el ruido en los datos de teledeteccion
(Schoups & Nasseri, 2021).



La ecuacion (4) define el almacenamiento obtenido por teledeteccion calibrado al cierre
del balance hidrico, S,ps—caiibrados COMO la distribucion normal con media, mg,, y

desviacion estandar, ss ;.

2.1.2 Modelo de error de precipitacion

El modelo de error implementado para generar la relacion entre la precipitacion observada

y aquella que cierra el balance hidrico esta dado por (Schoups & Nasseri, 2021):

Mmp; = (1 - Wp)Pobsl,t + WpPobSZ,t (%)
1

Spt = mMax (UP,t:ErplpobsLt — Popsart (6)

P, ~N(mp,, SZP,t) (7)

La ecuacion (5) modela el sesgo en las observaciones a partir de mp ¢, que corresponde a
la precipitacion media, definida como el promedio ponderado de la precipitacién de las
dos fuentes de datos de teledeteccion, donde P,ysq1 ¢+ Y Pops2,c COrresponden a los conjuntos
de datos de precipitacion mensual promedio en la zona de estudio. El parametro w,
representa la ponderacién de las fuentes de datos y es inicialmente desconocido. Para
encontrar su valor, Schoups & Nasseri (2021) asignan una distribucion inicial logit normal
entre0ylconu=0y o =14,y luego se calibra a partir de las iteraciones que se detallan
en la seccion 2.1.5. Una vez calibrado, este pardmetro es invariante en el tiempo y refleja

la incertidumbre sobre el sesgo (Schoups & Nasseri, 2021).

La ecuacion (6) tiene como objetivo modelar errores aleatorios a partir de la desviacion
estandar, sp .. La desviacion estandar se define como el maximo entre op ., que es el error
estandar mayor entre la grilla de precipitacion del conjunto 1y 2, y la diferencia absoluta
entre los dos conjuntos de datos de precipitacion. Donde 7, se define como factor de escala

invariante en el tiempo, y Schoups & Nasseri (2021) le asignan una distribucion inicial
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logit normal entre Oy 1 conu =0y o =1,4. Para evitar una incertidumbre nula, se restringe
el valor Sp , con el error estandar asociado a una de la fuente de datos (Schoups & Nasseri,
2021).

Finalmente, la ecuacion (7) define la precipitacion P;, como la distribucion normal con
media, mg, y desviacion estandar, ss ., donde P, se restringe a valores mayores o iguales
ao.

2.1.3 Modelo de error de evapotranspiracion

El modelo de error implementado para corregir la evaporacién presenta un enfoque similar
al de la precipitacion, donde se relaciona la evaporacién observada con la que cierra el
balance hidrico. Ademas, se relacionan los conjuntos de teledeteccion utilizados para la

evaporacion:

mge = fe[(1 —Wg)Eops1t + WeEopsa ] (8)
1

Sgt = max[0.1mg, 'ErEl Eobs1,t — Eobsz,tl] 9)

Ey ~ N(mE,t' SZE,t) (10)

La ecuacidén (8) modela el sesgo en las observaciones a partir de la evapotranspiracion
media, mg .. Esta se define como el promedio ponderado de los dos conjuntos de datos de
evaporacion de la zona de estudio, donde E,ps1¢ Y Eops2,¢ COrresponden a los conjuntos
de datos satelitales de evapotranspiracion mensual, y wg y fg son pardmetros
desconocidos invariantes en el tiempo que representan parametros de escala. Estos
parametros reflejan la incertidumbre sobre el sesgo, donde a wg se le asigna una
distribucion inicial logit normal, al igual que el modelo anterior, y f5 se define como una
distribucion log normal con moda 1 y coeficiente de variacion del 50% (Schoups &

Nasseri, 2021). Luego, estos parametros son calibrados de manera similar a la descrita
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anteriormente. Es importante notar que f5 se define con el objetivo de entregar un grado
adicional de libertad para considerar el sesgo fuera del rango de las dos fuentes de datos
(Schoups & Nasseri, 2021).

La ecuacion (9) modela errores aleatorios en las observaciones a partir de la desviacion
estandar Sg .. Esta se define como el maximo entre la diferencia absoluta escalada de los
dos conjuntos de datos de evaporacion y el 10% de la evaporacion media, donde 1 €s un
factor de escala invariante en el tiempo, que se le asigna la misma distribucion de wg para
reflejar la incertidumbre. En caso de que la diferencia entre ambos conjuntos sea pequefia,
se supone un error relativo minimo del 10% al establecer el 0,1 del sesgo, con el objetivo
de evitar una incertidumbre nula (Schoups & Nasseri, 2021).

La ecuacién (10) define la evapotranspiracion que cierra el balance, E;, como la
distribucion normal con media, mg ., y desviacion estandar, sg ., donde E; se restringe a

valores positivos.

2.1.4 Modelo de error de caudal

El modelo de error asociado al caudal, que relaciona lo observado con el caudal que cierra

el balance, se refleja en las siguientes ecuaciones:

Mot = N(Qobs,t: onbs,t) (11)
Sot = aQQobs,t + bQ (12)
Q¢ ~ N(myg,, SZQ,t) (13)

La ecuacion (11) modela el sesgo en las observaciones a través del promedio del caudal,
mg.. Esta se define como la distribucion normal, donde sus parametros de media y
varianza se definen segun: (i) si hay registro de caudal disponible y (ii) si el mes no cuenta

con registro. En el caso (i), la media de la distribucion normal corresponde a Q,ps,¢, que
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es la observacion de caudal in situ de dicho mes, y la varianza, v, , ,, a la cual se le

asigna valor nulo. Respecto al caso (ii), la media de la distribucion (Q,ps ) €s equivalente

al promedio para ese mes en el registro de datos, y el valor de v, . se define como la

varianza del caudal observada para ese mes en el conjunto de datos (Schoups & Nasseri,
2021).

La ecuacion (12) modela errores aleatorios a partir de la desviacion estandar, s, .. Esta se
define como una funcion lineal a partir del caudal (Q,ps¢), donde a, y by son valores que
se calibran y que inicialmente se le asignan distribuciones normales con moda 0,1y 0,001,
respectivamente, y un coeficiente de variacion de 1%, para reflejar la incertidumbre segln
Schoups & Nasseri (2021).

La ecuacion (13) define el caudal que cierra el balance, Q;, como la distribucion normal
con media mq ., y desviacion estandar s, ., donde Q, se restringe a valores positivos o

iguales a 0.

2.1.5 Estimacién probabilistica del cierre del balance

Los modelos de error presentados en las secciones anteriores definen una distribucion
conjunta sobre todas las variables y parametros desconocidos. Para resolver el problema
se establecen dos vectores: el vector 8 que contiene los 10 parametros asociados a los
modelos de error (4, §, s, wy, 7, f5, WE, e, Ag, bg), Y €l vector x contiene las variables del
balance hidrico mensual con una dimension de 4N+1 (S,, P;, E;, Q;, S; ), donde N es el
namero de meses y S, es el almacenamiento de agua el primer mes del registro de datos.
Por lo tanto, la distribucién conjunta que asocia las variables del balance, los parametros
de los modelos de error y el almacenamiento de agua terrestre se define como p(x,6, Syps)-
Cabe sefialar que S,,s; representa toda la serie temporal de observaciones de

almacenamiento total (Schoups & Nasseri, 2021).
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Luego de definir la distribucion conjunta, es necesario conocer x y 6. Por lo que en la

ecuacion (14) establece la distribucion para el parametro -

p(elsobs) X p(e)p(sobsle) (14)

donde p(0) representa la distribucion previa de los parametros y p(S,,s|6) representa la
probabilidad condicional, que se obtiene calculando la constante de normalizacién de la
distribucion del balance hidrico para determinados parametros p(X|S,ps, 6). Esta
probabilidad define una funcién de puntuacién para los parametros de error, es decir,
cuantifica hasta qué punto un conjunto especifico de valores de parametros de error da
como resultado una coincidencia entre el almacenamiento obtenido a partir del balance

hidrico y el almacenamiento a partir de la observacion satelital (Schoups & Nasseri, 2021).

Luego, la probabilidad conjunta del balance de agua se escribe como:

p(xlsobs) = fp(xlsobs' 9) p(elsobs)de (15)

donde p(x|S,ps, 0) es igual p(x, S,ps10)/P(S,ps|0), que es la distribucion de las variables
del balance definidas como x para un determinado conjunto de parametros, y la constante
de normalizacién es igual al parametro de probabilidad en la funcién p(S,,s|0) de la
ecuacion (14) (Schoups & Nasseri, 2021).

Para resolver las distribuciones conjuntas definidas anteriormente, se implementa el
codigo abierto disponible en Github Water Balance Data Fusion, donde se utiliza la API
Infer.NET y se plantea un algoritmo que combina el muestreo MCMC con EP. El
algoritmo MCMC forma una iteracién externa donde se validan los valores asignados a
los parametros de los modelos de error y se verifica que se cierra el balance. Por otro lado,

el algoritmo EP genera una iteracion interna que calcula la densidad de probabilidad de la
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ecuacion (14) y la distribucién condicional p(x, S,ps|0) para los parametros establecidos
en el algoritmo MCMC, donde se verifica si dado los parametros 6 se cumple la similitud
entre las variables estimadas y S,;,s. De este modo, se itera hasta encontrar valores para
los parametros que cierran el balance hidrico y que dichas variables coincidan con S,;.
Cabe sefialar que en cada iteracion S, se calibra con el resto de las variables, por lo que
al finalizar la iteracion se logra el cierre y se define el almacenamiento de la zona de
estudio como S,ps—calibradoe- FinNalmente, se genera un paso posterior para incluir la
incertidumbre en los parametros de error, donde se calculan los promedios de las

distribuciones estimadas a partir de los parametros muestreados en el algoritmo MCMC.

2.2  Validacion de anomalia de almacenamiento de agua subterranea

Luego de implementar el balance hidrico para corregir errores aleatorios y sesgos a las
variables del balance, se estim6 la anomalia de almacenamiento de agua subterranea. Esta
variable se determina a partir de S,p5—caripraqo,c €Stimado con la metodologia de la seccion
2.1, donde se realiza un promedio a toda la serie de datos y se utiliza como linea base de
la zona de estudio, por lo que, a cada dato del registro se le resta el promedio. Luego, de
establecer la linea de base, se restan los otros componentes del almacenamiento total
(Neves et al., 2020):

AGWSA = ATWS — (ASM + ASWE) (16)

La ecuacion (16) representa la anomalia de variacion del almacenamiento de agua
subterranea, AGWSA (mm), donde ATWS (mm) corresponde a la variacion de
almacenamiento terrestre, que para efectos de este estudio es la variacion de
almacenamiento respecto a la media del registro de datos AS,,s—caiibrado,e (MM) (Cooley
& Landerer, 2021). Las variables ASM(mm) y ASWE (mm) corresponden a anomalias de

variacion de la humedad de suelo y a la variacion de agua equivalente de nieve,
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respectivamente (Rodell et al., 2006). Estas variables se estiman de la misma forma que
lo establecido para ATWS.

Para validar la estimacion de AGWSA, se utiliza la evolucidn temporal de los niveles de
pozos para estimar anomalias observadas del almacenamiento de agua subterranea
(AGWSA,ps):

AGWSAgps = =XV S; Cih (17)

donde C; (km?) corresponde al area de la subareai, S; es el coeficiente de almacenamiento
especifico de la subarea i, Ah; (mm) es la variacion de los niveles de pozos en cada subarea
i, 0 puede calcularse como la anomalia de agua subterranea a partir de la diferencia entre
el dato y la media del registro total de la serie (Sun et al., 2010). Para efectos de este
estudio se utiliza la anomalia de agua subterranea para poder comparar con los resultados
obtenidos y las aplicaciones de otros estudios. Finalmente, C (km?) corresponde al area
total de la zona de estudio (Xiao et al., 2015; Sun et al., 2010).

2.3 Zona de estudio

La zona de estudio corresponde al norte de Chile (17,5°S —29,5°S; Figura 1). Se consider6
una subdivision a partir de las provincias hidrogeoldgicas, definidas por la Direccidn
General de Aguas (DGA): Altiplanicas, Cuencas Costeras y Cuencas Centrales. La
provincia hidrogeolodgica de las Cuencas Centrales se divide en cinco subprovincias, pero
en esta investigacion solamente se consideraron las subprovincias de Valles Transversales
y Norte Grande, que son las que se encuentran en el area de estudio (DGA, 1986; Suarez
etal., 2021).
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Figura 2. a) Ubicacion de la zona de estudio en sudameérica. b) Delimitacion provincias y
subprovincias hidrogeoldgicas dentro de la zona de estudio; Ademas, se presenta la
ubicacién de estaciones fluviométricas DGA, la ubicacion donde existen registros de
derechos de agua subterranea y los pozos de monitoreo DGA. c) Descripcion geologia del
Norte de Chile.

La provincia hidrogeoldgica Altiplanica se encuentra en elevaciones superiores a 3500
m.s.n.m., donde hay presencia de sistemas de agua subterranea debido a rocas volcanicas
fracturadas y cuencas endorreicas (Suérez et al., 2021). El potencial hidrogeoldgico de
estas zonas esta definido por el invierno altiplanico, con precipitaciones originadas en los
tropicos que ocurren durante el verano del hemisferio sur. Esta precipitacion es convectiva
con un alto grado de variabilidad espacial, y ocurre principalmente entre diciembre y
marzo (Johnson et al., 2010; Lobos-Roco et al., 2022).
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La provincia de las Cuencas Costeras esta delimitada por la cordillera de la costa al este y
por el océano Pacifico al oeste, por lo que no presentan aportes de la cordillera de los
Andes. Se ubica entre el Norte de Chile hasta la latitud 42°S. La provincia se divide en
dos subprovincias: Costera Arreicas y Costeras Exorreicas. La subprovincia Costera
Arreica se caracteriza por la ausencia de escurrimiento, por la casi nula presencia de
recursos hidricos y se ubica en el Norte Grande (DGA, 1986). La subprovincia Costera
Exorreicas se caracteriza por tener algunos acuiferos en los rellenos aluviales ubicados en
el sector de los valles transversales, donde su potencial recarga proviene de
precipitaciones y la camanchaca (DGA,1986). En la zona central — sur del pais se
encuentra recurso subterraneo que es recargado por las precipitaciones de la Cordillera de
la Costa (DGA,1986).

La provincia de Cuencas Centrales se ubica a largo del pais lo que genera variadas
caracteristicas, por lo tanto, esta provincia se subdivide en base a las formaciones
acuiferas, su naturaleza y proceso de recarga y descarga (DGA,1986). A partir de estos
criterios de division se definen cinco subprovincias: Norte Grande, Valles Transversales,
Central — Sur, Zona de Canales, y Pampa Magallanica (Suérez et al., 2021).

En el caso del Norte Grande cuenta con tres sectores definidos debido a la naturaleza de
sus acuiferos. El primer sector se ubica en la latitud 18°S-19°S, donde los acuiferos se
forman principalmente por depositos fluviales cuaternarios de los escasos rios de la
region, y la recarga proviene de los cauces transversales desde el altiplano hasta la
desembocadura en el mar. Las principales demandas de agua subterranea son agricolas y
de consumo humano que se desarrolla en los valles (DGA,1986). El segundo sector esta
relacionado con el acuifero de la Pampa del Tamarugal ubicado desde la latitud 19°S hasta
22°S, que corresponde a un acuifero no confinado masivo y heterogéneo, que se conforma
dentro de la sucesion del cenozoico tardio y los dep6sitos aluviales del cuaternario. Este

acuifero es uno de los mas importantes del norte de Chile debido a que aporta suministros
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al consumo humano, agricultura y la industria minera (Viguier et al., 2018). El tercer
sector corresponde al Desierto de Atacama ubicado entre las latitudes 22°S 'y 27°S, que, a

excepcion del rio Loa, es un sistema arreico (Suarez et al., 2021).

La subprovincia de Valles Transversales se ubica entre los 27°S 'y 33°S, por lo que la parte
septentrional de esta subprovincia se encuentra dentro de la zona de estudio. Los acuiferos
de esta provincia estan ubicados en depositos cuaternarios fluviales, su recarga proviene
principalmente de rios y arroyos de la zona. Los acuiferos de esta subprovincia estan
ubicados en depdsitos cuaternarios fluviales. Su recarga proviene principalmente de los
rios y arroyos de la zona. El agua de estos acuiferos se utiliza principalmente para
consumo humano e industriales, y para riego agricola, en caso de que las aguas

superficiales no puedan satisfacer la demanda de agua (Suarez et al., 2021).

2.4 Productos satelitales utilizados cerrar el balance hidrico

En la zona de estudio descrita anteriormente se cerr6 el balance hidrico a partir de datos
satelitales. En particular, se utilizaron para los datos de almacenamiento los tres productos
de GRACE para evaluar su desempefio (ver seccion 2.4.1). Para la precipitacion se
utilizaron los productos CR2MET (Boisier et al., 2018) y GPM IMERG (Huffman et al.,
2019), mientras que para la evaporacion se emplearon los productos MOD16A2 (Moreno
etal., 2019) y ET_PML_V2 (Zhang et al., 2020). Finalmente, los caudales se obtuvieron
a través de datos in-situ proporcionados por la DGA. El rango de tiempo seleccionado
inicia en julio del 2002 y termina en enero de 2019. En las siguientes secciones se detalla

cada uno de los productos satelitales utilizados, con sus respectivas limitaciones.

2.4.1 Almacenamiento de agua terrestre

GRACE es una mision implementada de manera conjunta por la NASA y el Deutsches

Zentrum fur Luftund Raumfahrt (DLR) bajo el programa Pathfinder de Ciencias del
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Sistema Terrestre de la NASA, en una primera etapa que va desde el afio 2002 hasta el
2017 (Tapley et al., 2004 a, b). Luego, se lanzd su mision sucesora en mayo de 2018
denominada Gravity Recovery and Climate Experiment Follow-On (GRACE-FO), la que
se lleva a cabo producto de una asociacion entre la NASA y el German Research Centre
for Geosciences (GFZ). Estas misiones utilizan dos satélites idénticos separados por unos
220 km de distancia en una Orbita polar a 500 km sobre la Tierra. El objetivo de los
satélites es mapear las variaciones del campo gravitatorio (Watkins & Bettadpur, 2000).
Estas mediciones se procesan y se generan productos satelitales en formato de coeficientes

armonicos esféricos o mascon.

Los coeficientes armoénicos esféricos son un conjunto ortogonal de soluciones de la
ecuacion de Laplace respecto al potencial de gravedad (V2W, = 0) en funcion del sistema
de coordenadas esféricas, que se utiliza para representar las anomalias de gravedad en el
geoide terrestre. Este corresponde a la equipotencial del campo de gravedad de la Tierra
que coincide con la superficie del mar no perturbado, es decir, que no es afectado por
fuerzas de las mareas y los fendmenos atmosféricos (Barthelmes, 2013). Con respecto a
las soluciones mascon, éstas corresponden a bloques de concentracion de masa en funcion
de los armdnicos esféricos donde cada mascon representa una adicion o reduccion de la

masa superficial (Watkins et al., 2015).

En esta investigacion se utilizaron las soluciones mensuales de los diferentes conjuntos de
datos entregados por GRACE. Uno de los productos utilizados corresponde a los
armonicos esféricos nivel 2 (que en adelante se denominara GRACE-SH), similar al
utilizado por Montecino et al. (2016). Sin embargo, el producto utilizado corresponde a la
ultima version actualizada (RLO6). Estas soluciones son desarrolladas por el Jet
Propulsion Laboratory (JPL) de la NASA, el Center for Space Research at the University
of Texas at Austin (CSR) y GFZ. En cuanto a los mascon GRACE nivel 3 version RL06
(en adelante GRACE-M), se utilizaron los datos desarrollados por los centros de estudio
JPL, CSR y Goddard Space Flight Center (GSFC). Estos conjuntos de datos fueron
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promediados debido a que Cooley & Lander (2021) recomiendan en el manual de usuario
de datos nivel 3 este procedimiento para reducir el ruido de las soluciones del campo de
gravedad segun los resultados obtenidos por Sakumura et al. (2014). Ademas, se utilizé
el producto elaborado por JPL de factores de ganancia para la solucién mascon (en

adelante GRACE-JPL Factor), que son aplicados a sefiales relacionadas a hidrologia.

Para realizar el procesamiento de las soluciones nivel 2 de armonicos esfericos se
escogieron los productos de grado y orden 60, debido a que los coeficientes armdnicos de
mayor grado estdn dominados por el ruido (Chen, 2005; Longuevergne et al., 2010) y la
contaminacion de las sefiales de gravedad de glaciales, hidrolégicas y oceanicas
(Swenson, 2002). Luego, se postprocesaron los datos a partir de una libreria de Python
denominada GGTOOLS, donde se sustituyeron los coeficientes C20 (grado 2 orden 0),
que caracterizan el achatamiento dindmico de la Tierra (Cheng et al., 2013), por las
soluciones del Satellite Laser Ranging (SLR). Esta sustitucion se realiza debido a que las
observaciones de GRACE presentan una fuerte variacion que no proviene de variables
geofisicas (Cheng & Ries, 2017). EI SLR desarrolla productos de posiciones geocéntricas
precisas y movimientos de estaciones terrestres, Orbitas de satélites, componentes del
campo de gravedad de la Tierra y sus variaciones temporales, entre otros (ILRS, 2016).

Con respecto a los coeficientes de grado 1, estan relacionados con la eleccion del marco
de referencia. Por lo tanto, se estima el movimiento del geocentro de la Tierra mediante
la combinacién de datos GRACE con un componente oceanico modelado del geocentro,
debido a que los términos de grado 1 no se pueden recuperar multiplicando los coeficientes
armonicos esféricos por un factor que depende de los nimeros de Love de la carga, a
diferencia de los otros coeficientes (Swenson, 2008). Es importante destacar que la
omision de informacion de grado uno puede generar un impacto en la recuperacion de
anomalias de masa en latitudes altas y el intercambio de masa oceéanicas entre cuencas a
gran escala (Chen et al., 2005). Luego, se aplic6 el método DDK5 (Kusche et al., 2009)

de filtros anisotropicos de decorrelacion para eliminar el ruido sobre los datos de
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coeficientes arménicos esféricos entregados por GRACE. Posterior al filtrado, se procedio
a delimitar la zona de estudio para obtener los datos de almacenamiento en la region a

través de la ecuacion (18):

=

0

21+1

_ 4nadpe Lmax vl

donde §) (m) es el almacenamiento promedio en la zona de estudio; a (m) el radio de la
Tierra; p, (5517 kg/m?3) es la densidad media de la Tierra sélida; R, (m?) es el area de
la zona de estudio; p,, (1000 kg/m3) es la densidad del agua; k; son los nimeros de Love
de grado |, que representan los efectos de la respuesta de la Tierra a las cargas

superficiales; C; ,,, ¥ S;m son los coeficientes armonicos esfericos del producto nivel 2 de
GRACE de grado | y orden m; y hfm y hf_m son los coeficientes armonicos esféricos que

describen la forma de la cuenca de grado | y orden m (Xiao et al., 2015).

Las soluciones mascon (mass consentration) estan disponibles en los centros JPL, CSR y
GSFC. Las soluciones entregadas estan basadas en el uso de masas discretas para describir
el campo gravitatorio de la Tierra, que es variable en el tiempo producto de la
redistribucion de la masa de la superficie. Por lo tanto, se derivé un modelo mascon de
casquete esférico para representar la masa superficial en una superficie esférica, donde
cada mascon representa una adicion o reduccion de la masa (Watkins et al., 2015). Para
la elaboracion del producto existen tres enfoques diferentes: (1) el uso de derivadas
parciales explicitas con una expresion analitica para la concentracion de masa con el
objetivo de relacionar las mediciones entre satélites con los mascon. (2) Se relacionan los
mascon con los datos de tasa de alcance de los satélites, que indica la tasa a la que cambia
la distancia entre ambos satélites durante un periodo de tiempo determinado. La relacion
entre ambos datos se realiza a través de la expansion de arménicos esféricos truncados en
un orden y grados determinados. (3) Se ajustan los mascon a los coeficientes armonicos

esfericos obtenidos por GRACE enfocado a un postprocesamiento de los datos (Save et
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al., 2016). Cabe sefialar que los datos utilizados en esta investigacion se basan en el punto
(2). Respecto al preprocesamiento de los datos mascon, al igual que los armdnicos
esféricos, requiere sustituir los coeficientes C20 de GRACE por los obtenidos por el SLR.
Ademas, para los coeficientes de grado 1 se estima el movimiento del geocentro de la
Tierra mediante la combinacién de datos GRACE con un componente ocednico modelado
del geocentro, y se eliminan los coeficientes asociados al ajuste isostatico glacial (GIA)
basada en el modelo ICE6G-D de Peltier et al. (2017). Cabe sefialar que el producto
entregado por JPL tiene incorporado un filtro de reduccion de fuga en las costas
denominado CRI para separar las porciones de masa del océano y la tierra dentro de cada
mascon (Wiese et al., 2016).

Con respecto a los factores de ganancia, se generd un producto adimensional asociado a
los mascon generados por JPL. Es importante sefialar que las soluciones mascon no
requieren postprocesamiento para eliminar errores. Sin embargo, Wiese et al. (2016)
desarroll6 un algoritmo para reducir errores de fuga y mejorar las estimaciones locales.
Cabe sefialar que la solucion generada para producir los factores de ganancia no es posible
aplicarla a otras soluciones GRACE mascon, esto debido a la estrategia de procesamiento

que utiliza el centro para generar los conjuntos mascon en base al campo de gravedad.

2.4.2 Precipitacion

2421 CR2MET

El conjunto de datos meteoroldgicos del Centro para la Investigacion del Clima y la
Resiliencia, CR2ZMET (CR2, 2020), incluye un producto de precipitacion y temperatura
cerca de la superficie con datos de 3 horas, en el periodo 1979-2020, en una cuadricula de
5 km para Chile continental (Boisier et al., 2018). El desarrollo de este producto responde

a la necesidad de contar con datos distribuidos espacialmente coherentes con
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la informacion in-situ disponible para el estudio del clima e hidrologia a escala regional y
la evaluacion de modelos atmosféricos.

La técnica utilizada para la construccion del producto se basa en una reduccion estadistica
de la precipitacion entregada por el reanalsis ERA-Interim, y actualmente el ERAS. El
producto ERA-Interim es el reandlisis atmosférico global producido por el European
Centre for Medium-Range Weather Forecasts (ECMWF) que cubre el periodo desde 1979
hasta la actualidad. Las grillas de ~70 km incluyen parametros de superficie cada 3 horas,
que describen el clima, condiciones de las olas y la superficie terrestre (Dee et al., 2011).
Los modelos estadisticos generados con datos topograficos locales y con variables del
ERA- Interim, son calibrados con la red nacional de pluviémetros. En una segunda etapa
se utiliza una técnica de interpolacion para ajustar la climatologia y la variabilidad
temporal en regiones cercanas a las estaciones de monitoreo (Dee et al., 2011).

El producto grillado de CR2MET se desarrollé especificamente para Chile. Para su
calibracién utiliza todos los pluviometros disponibles en Chile, que corresponden a un
total de 874 estaciones. Por lo tanto, este producto es considerado como precipitacion de
referencia en Chile (Baez, 2021), aunque en las regiones del extremo norte del pais se
registra un menor desempefio en comparacion con las zonas centrales y sur del producto.
Esto sucede debido a que en el altiplano del norte de Chile ocurren tormentas convectivas,
ademas de contar con una baja densidad de medicién de caudal (Béaez, 2021).

Para acceder a los datos de precipitacion se ingres6 a la pagina del Centro para la
Investigacion del Clima y la Resiliencia, en particular a la base de datos de productos
grillados desarrollados por el Centro de estudio (CR2, 2020). El formato de los datos es
NETCDF, por lo que se procesaron las grillas a partir de Python con herramientas de
QGIS.

2422 GPM IMERG

El IMERG (Integrated Multi-satellite Retrievals for GPM) es un algoritmo que combina
informacion de la constelacion de satélites del Global Precipitation Measurement (GPM)
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para generar mejores estimaciones espaciales y temporales de precipitacién (Huffman et
al., 2020). Las estimaciones de precipitacion se calculan utilizando la version 2017 del
algoritmo de generacion de perfiles Goddard (GPROF2017). Luego, las cuadriculas se
calibran con el producto GPM Combined Radar Radiometer Analysis (con GPCP
calibracién climatoldgica), y combinados en campos de 0,1° x 0,1° cada media hora
(Huffman et al., 2020), que incluyen cuadriculas de errores aleatorios asociados al
conjunto de datos. EI GPROF es un algoritmo que se basa en una técnica bayesiana para
generar bases de datos de soporte de perfiles verticales de precipitacion y calor latente a
través de simulaciones de modelos de resolucion de nubes y cédigos de transferencia
radiativa (Olson et al., 2007).

El GPM es una red internacional de satélites que entrega soluciones de lluvia y nieve,
sucesora de la mision The Tropical Rainfall Measuring Mission (TRMM) que oper6 desde
1997 hasta 2015. El objetivo de esta mision fue medir la distribucion y variabilidad de
precipitacion en los tropicos y en regiones subtropicales (Cosner et al., 2019). EI| GPM
tiene como satélite principal el GPM Core, lanzado el 27 de febrero de 2014, y fue
disefiado especialmente para brindar observaciones globales de lluvia y nieve, que opera
en una Orbita terrestre baja con una inclinacion de 65°. Esto permite atravesar orbitas de
otros radidmetros de microondas y mapear las latitudes donde se producen la gran mayoria
de las precipitaciones globales (Cosner, 2020). La mision GPM fue impulsada por la
NASA y la Agencia Japonesa de Exploracion Aeroespacial (Japan Aerospace Exploration
Agency, JAXA).

El producto grillado de GPM IMERG se puede obtener de diversas paginas de descargas
presentadas por la NASA. Sin embargo, para procesar el producto en la zona de estudio
se utiliz6 Google Eath Engine (GEE) y se especifico el intervalo de tiempo para descargar
los datos. Ademas, este conjunto de datos cuenta con una grilla asociada al error estandar
del producto, por lo tanto, utiliza este error para la implementacion de la metodologia

descrita en la seccién 2.1.2.
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2.4.3 Evapotranspiracion

2431 MOD16A2

El producto MOD16A2 version 6 es un producto con resolucion temporal de 8 dias y una
resolucion espacial de 500 m. Este conjunto de datos estd basado en la aplicacion de
soluciones del espectro-radiometro de imégenes de resolucion moderada (MODIS), el
cual es un instrumento clave en las misiones Terra y Aqua que recopilan informacién
relevante sobre el ciclo del agua y datos importantes para la investigacion y las
aplicaciones de los sistemas de la Tierra (Justice et al., 2002). Las variables que entrega
este producto satelital es la evaporacion total en kg/m?/8dia, flujo de calor latente medio

en J/m?/8dia, evaporacion potencial total y flujo de calor latente potencial medio.

Para el algoritmo de estimacion de evapotranspiracion se han desarrollado tres métodos
(Mu et al., 2011). El primero corresponde a métodos empiricos estadisticos que relacionan
la evapotranspiracion estimada o medida con indices de vegetacion obtenidos por
teledeteccion. El segundo método corresponde a modelos fisicos que, por medio de
mediciones infrarrojas térmicas, calculan el balance de energia residual de la superficie.
El tercer método es la aplicacion de la ecuacion de Penman- Monteith (Allen et al., 1998).
En el caso del producto MOD16A2, se utiliza el tercer método para estimar la
evapotranspiracion al combinar sensores remotos y datos meteoroldgicos globales para
implementar la ecuacién de Penman-Monteith, donde se suma la evapotranspiracion del
dia y de la noche que incluye el flujo de vapor de agua del suelo, la evaporacion del dosel
himedo y la transpiracion de las plantas del dosel seco (Moreno et al., 2019). Con respecto
al producto grillado de MOD16A2 se trabajo directamente en GEE, debido a la
disponibilidad de datos.

2.4.3.2 ET PML_V2



26

Para estimar evapotranspiracion, se escogié como segunda entrada del modelo el conjunto
de datos PML_V2, que esta basado en la ecuacion de Penman-Monteith (Allen et al.,
1998) en conjunto con el modelo de conductancia de dosel acoplado de agua y carbono

de Leuning (Zhang et al., 2019). Este conjunto de datos contiene el producto primario

bruto (GPP) en ngs Cdia la transpiracion de la vegetacion (Ec) en mm/8dia, la evaporacion

del suelo (Es), la vaporizacion de la lluvia interceptada (Ei) en mm/8dia y la evaporacion
de la masa de agua, hielo y nieve (ET_water) en mm/8dia (Zhang., 2020). A partir de estas
variables, se estimo la evapotranspiracion (ET) terrestre segin lo propuesto por Zhang et
al. (2019):

ET=E,+E,+E (19)

El conjunto de datos tiene una resolucién temporal de 8 dias y una resolucion espacial de
0,05° con una serie temporal desde el 07-2002 hasta el 08-2019. Para dar origen al
conjunto de datos PML_V2 Zhang et al. (2019) utilizan variables de precipitacion,
temperatura del aire, presion de vapor, radiacion de onda corta, radiacion de onda larga y
velocidad del viento de GLDAS 2.1 de 3 horas. Ademas, utilizan la concentracién de COy,
los datos de indice de area foliar (LAI), la reflectividad (Albedo) y la emisividad de
MODIS (Zhang et al., 2019) como datos de entrada para determinar el producto PML_V2.
El producto obtenido por Zhang et al. (2019) fue calibrado por 95 estaciones de medicién
a nivel mundial, donde se logré obtener una un buen desempefio del producto respecto a
las estaciones seleccionadas (Zhang et al., 2019). Los datos de PML_V?2 se descargaron
directamente de la pagina de descripcién del proyecto.

2.4.4 Caudal

Para la variable de caudal en la zona de estudio se utilizaron los caudales de los rios que
desembocan al mar, tal como se ve en la Figura 2-b. Los rios utilizados son el rio Lluta,

rio Camarones, rio Loa, rio Copiap0 y rio Huasco (Tabla 1). Cabe sefialar que debido a la
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falta de disponibilidad de datos fluviométricos, se descartaron los aportes del el Rio
Salado. Sin embargo, este cauce se caracteriza por ser un rio intermitente y tener
escurrimientos efimeros que se producen por inviernos altiplanicos intensos que alcanzan

las zonas nacientes del rio (Niemeyer, 1980).

Los caudales obtenidos en las estaciones fluviométericas de la DGA estan en reportados
enm?3 /s, por lo que para homologar las medidas de caudal a las otras variables del balance
se transformaron los datos a escala mensual y se normalizé por el area de drenaje asociado
a la cuenca hidrogréafica de cada estacion. De este modo, se sumaron las salidas de cada

rio para reflejar la salida total de la zona de estudio.

Tabla 1. Estaciones fluviométricas DGA utilizadas en el estudio.

Nombre Estacién Rio Area de Rango de fechas | Fuente
drenaje disponible
(km?)
Rio Lluta en Rio Lluta 3437 01-04-2002 a 01- DGA,
Panamericana 11-2019 2022
Rio Camarones en Rio 1926 01-11-2003 a 01- DGA,
Cananoxa Camarones 12-2019 2022
Rio Loa en Rio Loa 32820 01-11-2003 a 01- DGA,
desembocadura 12-2019 2022
Rio Copiapé en Rio Copiap6 18324 01-04-2004 a 01- DGA,
Angostura 12-2019 2022
Rio Huasco en Puente | Rio Huasco 9616 01-12-2002 a 01- DGA,
Nicolasa 12-2019 2022

2.5  Datos empleados para la validacion de anomalia de almacenamiento de agua
subterranea

Respecto a la validacion de anomalia de almacenamiento de agua subterranea, se utilizd
el conjunto de datos satelitales de GLDAS para obtener los valores de se humedad de

suelo y variacion de agua equivalente de nieve. Las mediciones de pozo in-situ se
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obtuvieron a partir de los registros de la DGA. El rango de tiempo seleccionado abarca
desde julio de 2002 hasta febrero de 2019, esto debido a la disponibilidad de informacion
de los diversos productos satelitales. En las siguientes secciones se detallan los conjuntos

de datos utilizados.

2.5.1 GLDAS

Para obtener la anomalia de almacenamiento subterraneo es necesario restar las variables
de variacion de humedad de suelo y variacion de agua equivalente de nieve a las
estimaciones de ATWS a partir de GRACE. Para esto se utiliza el producto del proyecto
Global Land Data Assimilation System (GLDAS). Este producto tiene como propdsito
inferir observaciones in-situ y satelitales, utilizando técnicas de modelacion de la
superficie terrestre y asimilacion de datos, con dos objetivos: (i) generar campos de estado
de la superficie terrestre para humedad de suelo (SM), nieve y temperatura superficial; y
(ii) estimar flujos de calor sensible y flujos de evapotranspiracion (Rodell et al., 2004 &
Ouma et al., 2015). GLDAS utiliza cuatro modelos de superficie terrestre: NOAH,
Comunity Land Model (CLM), MOSAIC y Variable Infiltration Capacity (VIC). La
resolucion espacial del producto es de 0,25° y 1°. En esta investigacion se utilizo GLDAS
NOAH con una resolucion espacial de 0,25°. Ademas, se utilizaron las cuatro capas de
humedad de suelo disponibles en GLDAS: 0 a 10 cm, 10 a 40 cm, 40 a 100 cm y 100 a
200 cm.

2.5.2 Niveles freaticos

La validacion de la anomalia de almacenamiento subterraneo requiere de datos de niveles
de pozos in-situ. Por lo tanto, se escogieron 40 pozos de la DGA (Figura 2-b) con el
objetivo de representar las cuatro provincias hidrogeoldgicas insertas en la zona de
estudio. Se seleccionaron aquellos pozos que no tuvieran influencia por la extraccion de

agua subterranea, con el objetivo de no representar un efecto puntual en la anomalia de
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almacenamiento de agua subterrdnea. Ademas, se seleccionaron pozos que tuvieran la

mayor disponibilidad de informacion temporal sin mediciones anémalas.

El almacenamiento especifico de cada provincia se estimo a través de un promedio
ponderado, a partir del almacenamiento especifico asociado a las caracteristicas
litolégicas y el area de ocupacién del tipo de litologia en la zona. Esto se refleja en la
Figura 2-c. Por lo tanto, cada unidad geologica se representd con un almacenamiento
especifico aproximado segln sus caracteristicas, y se determino un valor promedio en base

a la proporcion del area relativa a la provincia.

2.6 Resumen de productos satelitales utilizados y datos de entrada al modelo

La Tabla 2 ay b presenta un resumen de los productos satelitales aplicados a cada variable
del balance hidrico y para su validacion. Ademas, se detalla la resolucion espacial, el
intervalo de tiempo disponible de la informacion y su valor promedio, y la fuente de donde

se obtuvo el producto.
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Tabla 2-a. Fuentes de datos de variables hidroldgicas e hidrogeoldgicas promediadas

espacialmente para la obtencion de datos mensuales en la zona de estudio.

Variable Conjunto de | Resolucion | Rango | Promedio Fuente
Datos Espacial de registro
fechas | de datos
datos
GRACE - - 2002- -1,2 mm JPL (2021)
TWS — Armonicos JPL 2019
Esféricos GRACE - - 2002- Dahle et al.
GFz 2019 (2019)
GRACE - - 2002- UTCSR (2018)
CSR 2019
GRACE - 0,5° 2002- 15,4 mm Wiese et al.
TWS — Mascon JPL 2022 (2019)
GRACE - 0,5° 2002- Loomis et al.
GFz 2022 (2019)
GRACE - 0,25° 2002- Save (2020)
CSR 2022
JPL 0,5° - 0,56 Wiese (2019)
Factor de ganancia
mascon
JPL 0,5° - 4,6 mm Wiese (2019)
TWS-Mascon JPL
con Factor de
ganancia
CR2MET 0,05° 1979- 5,4 mm CR2 (2020)
Precipitacion 2019
GPM IMERG 0,1° 2000 — 7,2 mm Huffman et al.
2021 (2019)
Error 0,1° 2000 — 5,9 mm Huffman et al.
Estandar 2019 (2019)

GPM IMERG
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Tabla 2-b. Fuentes de datos de variables hidrologicas e hidrogeoldgicas promediadas

espacialmente para la obtencion de datos mensuales en la zona de estudio.

Conjunto de | Resolucion | Rango | Promedio Fuente
Variable Datos Espacial de registro
fechas | de datos
datos
MOD16A2 0,05° 2001- | 15,1 mm Running et al.
Evapotranspiracion 2022 (2017)
ET_PML_V2 0,05° 2002- 8,8 mm Zhang (2020)
2019
Caudal DGA Zona de 2002- 2,5mm DGA (2022)
Estudio 2019
Humedad de suelo -1,2mm Rodell et al.
y variacion de GLDAS 0,25° 2000- (2004) &
agua equivalente 2022 Beaudoing et al.
de nieve (2020)
Nivel freatico DGA - 2002- | -0,33 mm DGA (2022)
2022

3

3.1

Resultados

Variacién de almacenamiento

Los tres productos GRACE utilizados en esta investigacion presentan la misma tendencia

de aumento en el almacenamiento, tal como se observa en la Figura 3. Sin embargo, las
magnitudes de los tres productos originales de GRACE (GRACE-SH, GRACE- M y
GRACE- JPL Factor) difieren de manera considerable, donde de GRACE-SH presenta

mayor magnitud en comparacion a los otros productos. Ademas, GRACE-SH inicia con

una magnitud negativa hasta el afio 2010, donde se produce un aumento brusco en la serie,

lo que se traduce en un aumento en la disponibilidad de agua. Estos valores podrian estar

asociados a la contaminacion de los datos producto de las fugas de sefial de las areas

circundantes. En cambio, GRACE-M y GRACE-JPL Factor presentan una magnitud de

almacenamiento positiva desde el 2002 al 2004, lo que indica una disponibilidad positiva
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del recurso, que va reduciendo paulatinamente hasta llegar a valores negativos posterior
al 2004. Sin embargo, GRACE-M presenta un alza al final de la serie de datos en mayor
magnitud que GRACE-JPL Factor. Esto se debe a que GRACE-JPL Factor proviene de
mascon pero con factores de ganancia que reducen su magnitud para ser aplicado a escalas
hidrologicas menores. Cabe sefialar que los 3 productos tienen una alta incertidumbre
entre los afios 2017 y 2018, esto debido a que en ese periodo GRACE estaba siendo

sustituido por su mision sucesora GRACE-FO.

TWS (mm})
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Figura 3. a) Comparacion almacenamiento GRACE-SH con S; Y Sops—calibradot
modelados (intervalos de confianza 90% almacenamiento modelado). b) Comparacion
almacenamiento GRACE-M con S; Y Sybs—calibrado,t Modelados (intervalos de confianza
90% almacenamiento modelado). ¢) Comparacién almacenamiento GRACE-JPL Factor

con S; Y Sobs—calibradot Modelados (intervalos de confianza 90% almacenamiento
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modelado). d) Aumento de escala del gréfico comparacién almacenamiento GRACE-JPL

Factor con S; Y Sops—calibrado,t Modelados para tener mayor detalle de los resultados.

Al implementar la metodologia de estimacion de errores a traves del cierre del balance
hidrico se genera un Syps—caiibrado,c SUavizado respecto a los datos originales de GRACE
para los tres productos como se observa en la Figura 3-a, b y ¢. Sin embargo, las Figuras
3-a y b presentan una banda de mayor incertidumbre y una escala de magnitud
considerablemente superior que la Figura 3-c. Estas diferencias pueden estar asociadas a
las sefiales aportantes por las areas circundantes que contaminan el almacenamiento de la
zona de estudio, sin embargo, para GRACE-M las fugas impactan en menor media a la

magnitud de TWS del producto.

Respecto al valor de S; definido en el modelo de error de la seccion 2.1.1, se puede
observar en la Figura 3-a, b y d que, para la modelacion con los tres conjuntos de datos de
GRACE, mantiene una similitud con S,ps—caribradgos: SIN €mbargo, se presentan
diferencias en las amplitudes y peaks de las bandas de incertidumbre de ambas variables.
En el caso de GRACE-SH presenta mayor diferencia las bandas generadas por S; y
Sobs—calibrado,t: €St €sta asociado a los parametros definidos en el modelo de error para

lograr cumplir con la distribucion conjunta p(x, Syps16).

Para evaluar el buen desempefio del modelo, Schoups y Nasseri (2021) plantean que todo
el registro se debe encontrar en la banda determinada a partir de la calibracién, esto debido
al cumplimiento de la distribucién conjunta definida en la seccion 2.1.5. Respecto al
Sobs—calibrado,t Presentado en la Figura 3-a indica un menor desempefio al aplicar la
metodologia, debido a que algunos de los valores originales de GRACE-SH no se
encuentran dentro del rango de S,,s—caribrado,c- EN €l caso de GRACE-M, existen valores
gue no se encuentran en la banda de incertidumbre que se refleja en la Figura 3-b. Sin

embargo, presenta una menor ocurrencia en comparacion al modelo desarrollado con
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GRACE-SH. Finalmente, en la Figura 3-d se puede observar que S,ps—caribrado,+ CONtiene
todos los datos originales de GRACE-JPL Factor en los intervalos de confianza del 90%,
lo que demuestra que este producto presenta un mejor desempefio al aplicar la

metodologia, a diferencia de los otros productos.

3.2 Precipitacion

Los valores modelados de precipitacién sobreestiman la lluvia de la zona de estudio en
comparacion con la observacion de datos de CR2ZMET y GPM IMERG (Figura 4).
Ademas, se puede observar una alta incertidumbre en los resultados modelados al utilizar
los conjuntos de datos GRACE-SH y GRACE-M. A diferencia de los conjuntos anteriores,
GRACE - JPL Factor gener6 una banda menor de intervalo de confianza de 90%. Sin
embargo, a pesar que este conjunto de datos tiene un mejor desempefio al momento de
modelar la precipitacion con menor incertidumbre, se puede observar que desde el 2011
hacia el presente la incertidumbre comienza a aumentar paulatinamente. En particular se
observa una alta incertidumbre el afio 2018, lo que coincide con la falta de datos de
GRACE en ese periodo. Otro aspecto importante a considerar, es la tendencia al alza de
precipitaciones en los datos originales de CR2ZMET y GPM IMERG, tal como se observa
en la Figura 4, donde se replica dicho comportamiento en los resultados del modelo con
GRACE-SH, GRACE-M y GRACE-JPL Factor.
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Figura 4. Comparacion de la estimacion de precipitacion (con intervalos de confianza
90%) con GRACE-SH, GRACE-M y GRACE-JPL Factor con resultados de precipitacién
de los productos CR2ZMET y GPM IMERG.

En las Figuras 5-a,b y ¢ se compara la similitud que presentan los conjuntos modelados
con los datos satelitales de entrada, donde las barras son el espesor de la banda generada
para cada modelo y el dato central es la media entre el caso mas favorable y el menos
favorable de la banda. Respecto a los resultados, muestran una baja similitud entre los
datos modelados respecto al conjunto de datos original del CR2ZMET, donde se obtiene
mayor dispersion y un menor coeficiente de determinacion (R?) equivalente a 0,17
(GRACE-SH), 0,12 (GRACE-M) y 0,05 (GRACE-JPL Factor). En cambio, en las Figuras
5-c, d y f se puede observar que los modelos de precipitacién generados presentan mayor
similitud al conjunto de datos de GPM IMERG, comparados con los datos de CR2ZMET.
Al comparar las precipitaciones modeladas con las precipitaciones de GPM IMERG se
obtienen mayores R? de 0,89 para GRACE-SH, 0,75 para GRACE-M y 0,54 para
GRACE-JPL Factor.



36

Precipitation Model (mm)

= w B &

Precipitation Medel (mm)

=

=

R2 GRACE-5H =0,

" "m Model GRACE-SH
i

P
CRZMET (mm)

4

Precipitation Model {mm)

i A Model GRACE-M

i
T
CR2ZMET (mm)

Precipitation Model (mm)

R
CRZMET (mm)

T
30

T
35

4

0 B W B A
GPM IMERG (mm)

Precipitaticn Model (mm)

& Model GRACE-M

EEE
GPM IMERG (mm)

=

Precipitation Medel (mm)

B KR 8 o

o w 5 I

w15 0 5
GPM IMERG (mm)

0

%

4

Figura 5. a) Comparacion resultados de precipitacion modelada con GRACE-SH con
valores originales de CR2ZMET. b) Comparacion resultados de precipitacion modelada con
GRACE-M con valores originales de CR2MET. c¢) Comparacion resultados de
precipitacion modelada con GRACE-JPL Factor con valores originales de CR2MET. d)
Comparaciéon resultados de precipitacion modelada con GRACE-SH con valores
originales de GPM IMERG. e) Comparacion resultados de precipitacion modelada con
GRACE-M con valores originales de GPM IMERG. f) Comparacion resultados de
precipitacion modelada con GRACE-JPL Factor con valores originales de GPM IMERG.
En las Figuras las barras de error representan el grosor de la banda de incertidumbre y el

valor central corresponde a la media entre el limite maximo y minimo.

3.3  Evapotranspiracion

La Figura 6 muestran que la evapotranspiracion modelada con GRACE-SH, GRACE-M
y GRACE-JPL Factor subestima la evapotranspiracién estimada en base a observaciones
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satelitales. Al igual que en el caso de la precipitacion, el modelo de evaporacion aumenta
su incertidumbre al final de periodo de la serie de tiempo debido a la falta de datos en el

registro de los productos GRACE.
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Figura 6. Comparacién de la estimacion de evapotranspiracion (con intervalos de
confianza 90%) con GRACE-SH, GRACE-M y GRACE-JPL Factor con estimaciones de
evapotranspiracion de MOD16A2y ET_PML_V2.

La Figura 7 compara los resultados de los modelos de evapotranspiracion y los valores
originales de los productos satelitales. En las Figuras 7-a, b y ¢ se aprecia una menor
incertidumbre en los datos en comparacion con los datos de precipitacion (Figura 5).
Ademas, los modelos de evapotranspiracion presentan menores coeficientes de
determinacion con el producto satelital de MOD16A2 (0,77 para GRACE-SH; 0,86 para
GRACE-M; y 0,95 para GRACE-JPL Factor), donde el resultado de GRACE-JPL Factor

presenta una mayor similitud a los datos de MOD16A2. En cambio, las Figuras 7-d, e y f
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por un lado presentan menor incertidumbre y un mayor coeficiente de determinacion,
donde GRACE-SH cuenta con un R? de 0,97; GRACE-M de 0,89; y 0,77 para GRACE-
JPL Factor. A partir de los resultados obtenidos, GRACE-SH presenta mayor similitud a
los datos MOD16A2.
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Figura 7. a) Comparacién resultados de evapotranspiracion del modelo con GRACE-SH
y valores originales de MOD16A2. b) Comparacion resultados de evapotranspiracion del
modelo con GRACE-M y valores originales de MOD16A2. ¢c) Comparacion resultados de
evapotranspiracion del modelo con GRACE-JPL Factor y valores originales de
MOD16A2. d) Comparacion resultados de evapotranspiracion del modelo con GRACE-
SH vy valores originales de ET PML_V2. e) Comparacion resultados de
evapotranspiracion del modelo con GRACE-M y valores originales de ET_PML_V2. f)
Comparacion resultados de evapotranspiracion del modelo con GRACE-JPL Factor y
valores originales de ET_PML_V2. En las Figuras las barras de error representan el grosor
de la banda de incertidumbre y el valor central corresponde a la media entre el limite

maximo y minimo.
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Caudal
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El caudal modelado se presenta en la Figura 8. EI modelo presenta una alta similitud a los
datos in-situ, tanto para GRACE-SH, GRACE-M y GRACE-JPL Factor. Ademas, los

resultados presentan una baja incertidumbre. Sin embargo, se puede observar que en los

eventos de caudales maximos existe mayor incertidumbre en el modelo, lo cual queda

reflejado en las Figuras 9-a, b y ¢, donde para caudales mayores aumenta la banda de

incertidumbre. Respecto a la frecuencia de eventos de crecidas, se puede observar que

posterior al 2010 existe un aumento en comparacion con afios anteriores.
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Figura 8. Comparacion resultado estimacion de caudal (con intervalos de confianza 90%)
con GRACE-SH, GRACE-M y GRACE-JPL Factor con factor de ganacia con resultados

de medicion in-situ.
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Figura 9. a) Comparacion resultados de caudal del modelo GRACE-SH con mediciones
in-situ. b) Comparacion resultados de caudal del modelo GRACE-M con mediciones in-
situ. ¢) Comparacion resultados de caudal del modelo GRACE-JPL Factor con mediciones
in-situ. En las Figuras las barras de error representan el grosor de la banda de

incertidumbre y el valor central corresponde a la media entre el limite méximo y minimo.

3.5  Cierre del balance

Para evaluar el desempefio de la metodologia, se corrobora que para los diversos productos
utilizados de GRACE (GRACE-SH, GRACE-M y GRACE-JPL Factor) en la modelacién
se logra el cierre del balance hidrico con la variacion de almacenamiento terrestre
(ATWS). Por lo que, se compara la variable AS; (correspondiente a la variaciéon de
almacenamiento de la variable S; definida en la ecuacion (1) y (2)) con la estimacion de

las variables hidroldgicas del cierre del balance de la ecuacion (1).

En las Figuras 10-a-b-c se presentan el cierre del balance hidrico con la variable AS; y las
variables hidroldgicas de la ecuacion (1), tanto para GRACE-SH, GRACE-M y GRACE-
JPL Factor. Los productos GRACE-SH y GRACE-M utilizados en el estudio cierran el
balance hidrico (Figuras 10-ay b), debido a que las bandas generadas por AS; estan dentro

de las bandas generadas por la precipitacién, evapotranspiracion y escorrentia estimadas.
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Sin embargo, presentan un intervalo mayor que AS;, por lo que no se logra cerrar el
balance hidrico en algunos puntos. Esto queda reflejado al estimar el error cuadratico
medio respecto a las cotas superior e inferior de las bandas de ambas estimaciones, donde
para GRACE-SH se obtiene la Raiz de Error Cuadratico Medio (RMSE) de 5,78 mm tanto
para la cota maxima como minima, y en el caso de GRACE-M se obtiene un RMSE de
4,87 para la cota superior como la inferior de las bandas, que son valores mayores al
estimado para GRACE-JPL Factor. Finalmente, en la Figura 10-c se puede observar que
el resultado de variacion de almacenamiento de agua terrestre cierra el balance en gran
parte de la serie, ya que las bandas generadas por las variables del balance y AS; se acoplan
en el registro de datos. Sin embargo, se obtiene un RMSE de 3,51 mm, menor que los
otros dos productos, pero indica que hay puntos donde las dos bandas no se acoplan
totalmente. A pesar de lo anterior, se demuestra que el producto satelital de GRACE que

presenta mayor desempefio en la zona de estudio es GRACE-JPL Factor.

a) RMSE GRACE-5H Max= 5.78 mm
RMSE GRACE-SH Min= 5.78 mm
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=1
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Figura 10. Cierre del balance hidrico del modelo con GRACE-SH (a), GRACE-M (b) y
GRACE-JPL Factor (c).



42

3.6 Validacién anomalia almacenamiento de agua subterranea

Para la validacion de almacenamiento de agua subterranea se utiliz6 la ecuacion (17),
donde se estimo la anomalia de almacenamiento de agua subterranea (AGWSA) a partir de
Sobs—calibrado,t- EN primer lugar, se obtuvo la diferencia respecto a la media del total de
datos. Después, se restd la anomalia de humedad de suelo y la variacién de nieve
equivalente, obtenidos con GLDAS. Esta resta se aplicd en los limites de las bandas de
confiabilidad de 90% obtenidas a partir de los tres productos GRACE, por lo que para el
andlisis de la anomalia de almacenamiento de agua subterranea se definid segun los limites
de las bandas de la siguiente forma: AGWSA,,;;,, Y AGWSA,,, -

En la Figura 11 se compara la anomalia de almacenamiento de agua subterranea estimada
apartir de: S,ps—catibrados (AGWSA Model), pozos in-situ (AGWSA,ps) Y la anomalia de
almacenamiento subterraneo a partir del valor original de los productos GRACE
(AGWSA GRACE — SH, AGWSA GRACE — M y AGWSA GRACE — JPL). Para los datos
originales sin calibracion de GRACE se mantuvo la misma metodologia de la ecuacion
(17), donde se descontaron los valores de humedad y nieve equivalente al registro original

para obtener la variacion de almacenamiento subterraneo.
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Figura 11. Comparacion de AGWSA Model para los tres conjuntos de datos GRACE y
datos sin calibrar de AGWSA GRACE-SH (a), AGWSA GRACE-M (b) y AGWSA
GRACE-JPL Factor (c) con AGWSA, ;s de mediciones in-situ.
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En la Figura 11-a se puede observar que la anomalia de almacenamiento de agua
subterranea para los valores originales de GRACE-SH no coinciden con los valores in-
situ, donde se sobreestima la anomalia de almacenamiento subterraneo. Ademas, como se
detalla en la Tabla 3, el RMSE entre AGWSA GRACE —SH y los valores in situ
corresponde a 46,4 mm. En cambio, los valores de anomalia de almacenamiento
subterraneo para GRACE - SH
AGWS,in Y AGWS,,,.«, Se acercan en mayor medida a AGWSA,,s reduciendo el RMSE a
41,7 mmy 39,2 mm para AGWSA i, Y AGWSA ,.«, respectivamente. A pesar de mejorar
el RMSE, la correlacion presentada de los datos en la Tabla 3 es baja tanto para
AGWSAin Y AGWSA ., por lo que existe nula relacion entre los datos in-situ y los
calibrados por el modelo de error. Con respecto al coeficiente de determinacion, se obtiene
un valor de 0,3 para AGWSA ,,in Y AGWSA,.x, que también es bajo para concluir alguna

relacién entre la anomalia modelada y observada.
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Tabla 3. Valores estadisticos de las anomalias de AGWS. La correlacién es Corr y se
determinar respecto los datos in- situ, al igual que el RMSE. El rango se define como la

diferencia entre el mayor valor del registro y el menor.

Conjunto de Dato Utilizado Co_rr RMSE In- | Promedio DeS\{iacién Rango
In-situ| . estandar
(mm) situ (mm) (mm) (mm) (mm)
GRACE — SH | AGWSA i, | -0,5 41,7 1,3 35,1 123,9
AGWSA .| -0,5 39,2 1,4 32,3 116,0
GRACE-M |AGWSA,i,| -0,4 25,7 1,1 19,5 90,6
AGWSA .« | -0/4 23,5 1,2 17,0 79,5
GRACE - |AGWSA.,| -01 13,6 1,2 7,5 48,7
JPL Factor | AGWSA,.x| 0,0 13,1 1,2 7,5 42,2
GRACE - SH AGWSA -0,4 46,4 1,4 41,7 226,9
Original
GRACE-M AGWSA -0,4 24,9 1,4 18,7 101,7
Original
GRACE - 0,0 12,2 1,4 6,0 29,4
JPL Factor AGWSA
Original
Observaciones | AGWSA s - - -0,5 10,9 52,5

En el caso de GRACE-M (Figura 11-b), el conjunto original del producto satelital se
acerca al rango de valores de AGWSA,,s con un RMSE de 24,9 mm. Sin embargo,
persisten las diferencias de magnitud entre los datos observados y los originales. En el
caso de los valores GRACE-M, calibrados AGWSA ,in Y AGWSA .« Se obtiene (al igual
que el caso anterior) una mayor similitud en el rango de valores con AGWS,,ps Y UN
RMSE menor que el producto anterior de 25,7 mm y 23,5 mm, respecto a AGWSA i, Y
AGWSA .« respectivamente. A pesar de contar con una mejora en la diferencia de
magnitud, persiste la baja correlacion para las cotas maxima y minima entre los valores
modelados e in-situ de AGWS.

El valor de AGWSA de GRACE-JPL FACTOR original se asemeja de manera casi total a
AGWSA modelado (Figura 11-c). El RMSE respecto a AGWSA s €s de 13,1 mm para la
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cota superior y 13,6 mm para la cota inferior. Sin embargo, ambos conjuntos de AGWSA
se acercan a las observaciones in-situ, pero no son capaces de simular su estacionalidad,
por lo que se obtiene una baja correlacion en comparacion a los otros productos (-0,1 para

la cota minima de la solucién y 0,0 para la cota maxima).

4 Discusién

La metodologia aplicada permiti6 obtener las distintas distribuciones de cada componente
del balance hidrico, donde en las Figuras 3 y 10 se refleja que hay consistencia en el cierre
para la modelacion con los diversos productos GRACE aplicados a la zona de estudio. En
particular, la solucion GRACE-JPL Factor presenta un mejor desempefio al aplicar la
metodologia, ya que los datos originales del producto GRACE se ubican dentro del rango
generado por Syps—caiibrado,c (SChoups y Nasseri,2021). Ademas, la Figura 10 refuerza el
cierre del balance hidrico al acoplar las bandas de resultados de S; y la resolucion de P; —

E; — Q. obtenidos a partir del modelo.

A pesar de obtener un buen cierre del balance hidrico al utilizar la metodologia propuesta,
y de estar dentro del rango de valores esperados, se obtuvo que las correlaciones de
AGWSA modelado y determinado a partir de pozos in-situ son casi nulas. Lo anterior
indica que no existe una relacion significativa entre los datos modelados e in-situ. En otros
estudios donde se ha estimado la anomalia de almacenamiento agua subterrénea a partir
de datos de GRACE, combinados con modelos como GLDAS, se obtienen coeficientes
de correlacién que van desde 0,3 hasta 0,9 (Li et al., 2019; Frappart & Ramillien, 2018;

Xiao et al., 2015), lo que indica limitaciones al momento de implementar la metodologia.

Las discrepancias entre lo observado y lo modelado pueden atribuirse a varias razones. En
primer lugar, existe una limitacion en los valores asociados a la precipitacion, ya que se

debe considerar un aspecto importante de la grilla del CR2ZMET. Este conjunto de datos
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en las regiones del extremo norte del pais registra un menor desempefio en comparacion
con las zonas Centrales y Sur del producto, debido a que en el norte de Chile presentan
tormentas convectivas que ocurren en el altiplano y en la zona hay una baja densidad de
medicion de caudal (Baez, 2021). Por lo tanto, para trabajos futuros se debe evaluar la
aplicacion de otros conjuntos de datos para precipitacion (en particular en la zona norte)
para desarrollar el balance hidrico.

En segundo lugar, las mediciones in-situ de niveles de pozos también tienen limitaciones
que pueden impactar el resultado de la validacion. Como se puede ver en la Figura 2, hay
zonas que cuentan con derechos de agua registrados. Sin embargo, no figuran con el
monitoreo de nivel de agua en zonas aledafias al sector. En particular, se puede observar
que las cuencas costeras y las cuencas Altiplanicas no cuentan con un monitoreo robusto
en sus respectivos sectores. Ademas, todo el sector central de la zona de estudio ubicado
cerca de Antofagasta no cuenta con monitoreo, lo que puede generar un resultado poco
representativo de los cambios en el almacenamiento de agua subterranea de la zona de
estudio y diferencias considerables al momento de la validacién. Por lo tanto, para futuras
aplicaciones y evaluaciones del producto GRACE se deben generar redes de monitoreo

robustas en las zonas con bajo monitoreo de niveles.

Respecto a la anomalia de almacenamiento subterraneo, se puede observar en la Figura
11-c que existe una tendencia al aumento de disponibilidad de agua. Estos resultados no
se relacionan con la condicion de sequia que experimenta el pais desde hace unos afios,
donde lo esperado es visualizar una disminucion en la disponibilidad de agua. En diversos
estudios realizados en acuiferos del norte de Chile se ha obtenido como resultado
descensos en los niveles freaticos. Por ejemplo, Viguier et al. (2019) obtuvieron que el
aumento de las extracciones en el acuifero de la Pampa del Tamarugal provocd un
descenso sostenido de —9.8 + 5.8 cm/afio durante el periodo de 2008 y 2018. Por otro lado,
en el acuifero del Valle de Azapa se registra la misma condicion de disminucion de niveles

producto de las extracciones en la zona, lo que ha llevado a este acuifero a un estado de
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sobreexplotacion (DICTUC, 2020). Finalmente, en el Plan Estratégico de Gestidn Hidrica
en la Cuenca del Huasco también se observd una disminucion de niveles. Sin embargo,
posterior al afio 2016 existe una recuperacion de los niveles freaticos (MOP et al., 2020).
Por lo que, a pesar de las limitaciones en la anomalia de almacenamiento subterraneo de
los datos in situ (AGWSA, ), se puede observar la tendencia al descenso de los niveles.
Sin embargo, al final del periodo existe un aumento en la disponibilidad de agua, lo que
refleja el comportamiento en el acuifero del Huasco.

Por otro lado, se puede observar en la Figura 11 que hasta el afio 2014 el AGWSA ,; tiene
un comportamiento estacional asociado a posibles recargas, luego la curva tiende a
volverse recta con un leve descenso. Este comportamiento afecta al momento de evaluar
el desempefio de GRACE ya que en varios estudios se relaciona el comportamiento de
caudales o precipitacién para evaluar la estacionalidad de la recarga de los datos in-situ
(Sun et al., 2021; Neves et al., 2020; Sliwinska et al., 2019). En este estudio, debido a la
baja disponibilidad de pozos que cumplieran con el requerimiento de continuidad de
registro, y con la restriccion de estar a una distancia minima donde las extracciones de
agua subterraneas no impacten los niveles observados, no se logré evaluar el
requerimiento de estacionalidad de la recarga en los pozos en relacién con las
precipitaciones y caudales. Esto podria explicar la baja correlacion entre los resultados
modelados y observados a nivel mensual. En cuanto a la escala anual la serie obtenida a
partir de GRACE no refleja la tendencia de los datos in situ, ya que lo modelado genera
una tasa de aumento de 0,43 mm/afio, en cambio, los datos in situ presentan una tasa de
descenso de -1,1mm/afio. Por lo tanto, para tener una mejor representacion de la zona de
estudio y mejorar la aplicacion de GRACE se debe considerar un modelo que represente

los periodos de recarga de los acuiferos.

Al momento de generar el caudal total representativo a todas las salidas disponibles de la
cuenca, no se obtuvo registro de datos del Rio Salado, por lo que se descart6 su flujo de

salida. El Rio Salado es un rio efimero, que se activa durante las tormentas del invierno
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altiplanico (Niemeyer, 1980). Sin embargo, esta suposicion no presentd una limitacion al
momento de implementar la metodologia, ya que se obtuvo una alta correlacién entre lo
ingresado al modelo y el dato de flujo calibrado, donde para los tres productos se
obtuvieron coeficientes de determinacidn de aproximadamente 1, tal como se indica en la

Figura 9.

Considerando las limitaciones presentadas, el conjunto de datos GRACE que mas se
acerca a la estimacion de anomalias de almacenamiento de agua subterranea, corresponde
al producto GRACE-JPL Factor. Este método produce un RMSE méximo de 13,6 mmy
un RMSE minimo de 13,1 mm. Estos valores son menores en comparacion a los otros
datos disponibles de esta mision. Con respecto a estudios relacionados, Montecino et al.
(2016) obtuvo un RMSE de 21,5 mm entre lo estimado por GRACE y mediciones in-situ
para la zona del norte grande, considerando una mayor area. Por lo que, en este estudio se
logra mejorar el indicador de distancia entre lo modelado y lo observado en la zona de
estudio. Por lo tanto, para la aplicacion de datos GRACE en Chile quedaria pendiente
resolver la limitacion de la estacionalidad de las recargas de los datos in situ para la

validacion.

5 Resumen y conclusiones

En este estudio implemento la metodologia del cierre del balance hidrico de Schoups y
Nasseri (2021). Se generaron procesamientos y postprocesamientos de tres productos
GRACE (armonicos esféricos, mascon y factores de ganancia de JPL) para estimar la
anomalia de almacenamiento subterraneo en el norte grande de Chile, donde se tuvo en
cuenta las limitaciones asociadas a la resolucion y los impactos en los limites costeros de
Chile.

La metodologia utilizada tiene un enfoque probabilistico para relacionar las variables del

balance hidrico con el registro de almacenamiento total de agua terrestre en la zona de
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estudio, con el objetivo de obtener los intervalos de confianza en que se mueve la anomalia
de almacenamiento de agua subterranea, y asi evaluar si se logra reducir el error de
estimacion de esta variable. Esta metodologia consiste en un modelo jerarquico bayesiano,
donde los errores asociados a sesgo e incertidumbre se consideran como variables
aleatorias desconocidas. EI método calcula la distribucion de los pardmetros desconocidos
en relacion con las variables del balance hidrico junto con los parametros de los modelos
de error (Schoups y Nasseri, 2021). Al implementar la metodologia se logra generar un
cierre del balance hidrico en la zona de estudio, donde se obtiene distribuciones de
probabilidad normal para las variables S, P, E 'y Q. De las variables sefialadas, se utiliza
el almacenamiento de agua terrestre para obtener la anomalia de almacenamiento de agua
subterranea, donde se procesaron los datos de GLDAS para restar humedad suelo y nieve

al resultado de almacenamiento de agua terrestre.

Respecto a la implementacién de la metodologia, se logré cerrar satisfactoriamente el
balance hidrico con el enfoque probabilistico de Schoups y Nasseri (2021). Los datos de
Sobs—calibrado,t» Ue contienen todos los datos originales de GRACE-JPL Factor, logran
un mejor desempefio al aplicar la metodologia propuesta (RMSE minimo y maximo de
13,1 y 13,6 mm, respectivamente). Sin embargo, se obtuvo un mal desempefio en las
correlaciones, ya que son bajas. Esto puede estar asociado a las limitaciones en el conjunto
de datos de precipitacion y la escasa red de monitoreo de agua subterranea en el norte de
Chile. A pesar de estas limitaciones, se debe destacar que los valores estan dentro del
mismo rango de los resultados, pero no coinciden con los aumentos o descensos de

disponibilidad de agua.

Para la validacion de los resultados de las anomalias de almacenamiento de agua
subterranea, se utilizaron datos in-situ de pozos en la zona de estudio para comparar con

los resultados obtenidos a partir del modelo.
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A pesar de las limitaciones de disponibilidad de monitoreo de agua subterranea, caudales
y el bajo desempefio del conjunto de datos de precipitacion CR2MET, el estudio logrd
disminuir el RMSE de 21,5 mm presentado por Montecino et al. (2016), considerando un
area menor con el conjunto de GRACE-JPL Factor. Por lo que este estudio genera un
punto de partida para futuras implementaciones para el entendimiento de la disponibilidad
de agua en el pais a partir de datos satelitales con escasez de datos in-situ, donde como
oportunidad de mejora se deben considerar varias lineas de accion para mejorar la

evaluacion de desempefio de las soluciones de GRACE.

Producto a la limitacion de monitoreos de niveles freaticos para representar la zona de
estudio segun las restricciones de seleccidn, se debe abordar el problema con enfoque de
representacion de acuifero para evaluar si los productos satelitales permiten reducir la
escala de la zona de estudio y obtener resultados méas prometedores al momento de evaluar
la estacionalidad de los datos in situ y satelitales. Ademas, se puede incorporar como
mejora al modelo las extracciones asociadas a la cuenca, donde se puede modelar a partir
de los derechos de agua asignados en la zona, con el objetivo de reducir la incertidumbre
de la representacion. Ademas, se puede reducir la incertidumbre asociada a la
precipitacion evaluando la implementacion de otros productos satelitales y verificar si se
modifica la estacionalidad de los datos. Con respecto a los datos obtenidos por la
metodologia de Schoups & Nasseri (2021) en la zona de estudio, se puede evaluar sus
resultados comparandolos con el balance hidrico nacional desarrollado por la DGA
durante el 2017.
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