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RESUMEN 

 

 

 

El efecto del calentamiento global en Chile se ha evidenciado a través de las tendencias 

que indican el aumento de la temperatura del aire y el descenso de precipitaciones, lo 

que podría generar un impacto sobre los sistemas pastoriles de Chile, principalmente de 

las regiones de Los Ríos y Los Lagos. Estos sistemas podrían estar bajo una condición 

de vulnerabilidad frente a eventos de sequía que tienen una importante demanda de 

hídrica. El objetivo de esta memoria es evaluar estimar la Evapotranspiración Real 

(ETa) en praderas en los sistemas silvopastoriles del sur de Chile. Para esto, se utilizaron 

datos derivados de teledetección generados por el satélite Landsat (L7 ETM+ y L8-

OLI/TIRS), estaciones meteorológicas y mapas de cobertura de la superficie. Para la 

estimación de ETa se utilizaron cuatro métodos tales como SEBS, SEBAL, METRIC y 

SSEBop aplicados en toda el área de estudio comprendida entre las regiones de Los 

Ríos y Los Lagos para el periodo comprendido entre 2014 y 2016. Los resultados 

muestran que el método SSEBop presenta el menor error en relación a los otros 

modelos estimado en 24,09%. Así mismo, el RMSE arroja valores de 0,67 mm día-1, 

menor al de los otros modelos para el área de estudio. SSEBop se puede aplicar para la 

región del sur de Chile, aunque la disponibilidad de los datos satelitales está en estricta 

relación con la cobertura nubosa. Si bien es cierto, el aumento de la resolución temporal 

correspondiente a la información satelital podría mejorar la estimación de ETa 

minimizando el efecto de la nubosidad, es necesario realizar ajustes entre las 

resoluciones espaciales como métodos de desagregación. Finalmente, esta memoria 

contribuye a complementar la información de la huella hídrica de las praderas a través 

de estimaciones mediante el uso de satélites en los sistemas pastoriles de Chile. 

 

Palabras clave: Evapotranspiración real, Praderas, Landsat, Chile.  
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ABSTRACT 

 

 

 

The effect of global warming in Chile has been evidenced by trends that indicate 

increase of air temperature and the decrease of precipitation, which could generate 

impact on Chile’s pastoral systems, mainly in “Los Ríos” and “Los Lagos” regions. 

These systems could be under a vulnerability condition to drought events due to high 

water demand. The objective of this reports its evaluate the estimation of actual 

Evapotranspriation (ETa) in prairies of the silvopastoral systems of southern Chile. For 

this, remote sensing data was generated by the Landsat satellite (L7 ETM+ and L8 

OLI/TIRS), combined with meteorological station data and surface coverage maps. 

Four methods were applied for ETa estimation, corresponding to SEBS, SEBAL, 

METRIC and SSEBop throughout the study area between “Los Ríos” and “Los Lagos” 

regions for the period between 2014 and 2016. The results show that SSEBop method 

presents the smallest error in relation to the other models estimated in 24.09%. 

Likewise, the RMSE yields values of 0.67 mm day-1, lower than other models in the 

study area. SSEBop can be applied for the southern region of Chile, although the 

availability of satellite data is in strict relationship to the cloud cover. Although it is true 

that the increase of temporal resolution of satellite data could improve the estimation of 

ETa minimizing the effect of cloudiness, it is necessary to make adjustments between 

the spatial resolutions as methods of disaggregation. Finally, this report contributes to 

complement the information of the water footprints of the prairies through satellite 

estimates in the pastoral systems of Chile. 

 

Keywords: Actual Evapotranspiration, Grasslands, Landsat, Chile 
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INTRODUCCIÓN 

 

 

El calentamiento global podría generar modificaciones a los sistemas naturales y 

humanos ante la presencia de un nuevo escenario debido al aumento de la temperatura 

del aire, lo que podría desencadenar en la intensificación de los eventos meteorológicos 

extremos, el aumento del nivel del mar, cambios en los patrones de precipitaciones, 

entre otras consecuencias a escala global (IPCC, 2014, Wheeler y Braun, 2013). Se 

estima que para el año 2050, debido al cambio climático podría existir una variación del 

rendimiento de los cultivos para la gran mayoría de los países del planeta, lo que 

alteraría la seguridad alimenticia de la humanidad (Wheeler y Braun, 2013, Long et al., 

2006.). Se debe considerar que, bajo este contexto la disponibilidad del recurso hídrico 

tanto superficial como sub-superficial podría estar sujeto a escenarios de escasez hídrica 

y, en consecuencia, alteraría el rendimiento de los sistemas productivos a diferentes 

escalas espaciales (IPCC, 2013, Schewe et al., 2012, Taylor et al., 2012). 

 

La zona centro sur y sur de Chile ubicada en la latitud 30-40°S experimentó la mega-

sequía, fenómeno que corresponde al déficit de precipitaciones más prolongado de los 

últimos 100 años y, en consecuencia, ha afectado a la disponibilidad hídrica de esta 

zona de Chile (Boisier et al., 2016, CR2, 2015). Además de este evento, se debe sumar 

el descenso en magnitud de las precipitaciones en la zona norte, centro-sur y sur 

(Boisier et al, 2016, Quintana et al., 2012, Garreaud, 2011) y el aumento de la 

temperatura del aire para todo el país, a excepción de la costa (Falvey and Garreaud., 

2009). Este contexto dejó como resultado, el aumento en altitud de la isoterma cero o 

línea de nieves (Carrasco et al., 2008), lo que conlleva a una reducción de superficie de 

nieve disponible para las cuencas (Meza et al., 2012) y un descenso del agua disponible 

a nivel superficial y subterráneo (CR2, 2015). En el sector sur de Chile (Región de los 

Ríos y de los Lagos), ha existido una tendencia hacia un descenso sostenido de 

precipitaciones, alcanzando una reducción de 400 mm año-1 desde el año 1960 hasta el 

año 2000 (Garreaud, 2011). Para escenarios futuros se espera que el descenso de 

precipitaciones para Chile y en la zona sur se intensifique según los modelos climáticos 

RCP2.6 y RCP8.5 para los períodos 2010-2030 y 2030-2050 (Dai, 2013). 

 

Uno de los sistemas naturales que podría ser alterado por futuras fluctuaciones 

climáticas son los sistemas pastoriles. Estos sistemas albergan una superficie de 3 

billones de hectáreas de praderas por todo el planeta (Nardone et al., 2010). Las 

praderas juegan un rol importante en los ecosistemas terrestres, ya que proveen 

servicios ecosistémicos como sumidero de carbono (Fan et al., 2008), conservación del 

agua y el suelo, prevención de la erosión por viento, fijación de arenas, purificación del 

aire y, además, un rol esencial en la producción de biomasa para ganado (Zhao et al., 

2014). En este sentido, es importante considerar, que la mayor actividad económica que 

se desarrolla en los sistemas pastoriles corresponde a la ganadería, actividad que genera 

una gran demanda de agua. Esta actividad consume el 66% de la demanda mundial de 

agua destinada a la producción de alimentos, del consumo de la actividad ganadera la 

cuarta parte es consumida por las praderas de sistemas pastoriles naturales y mixtos 

(Rockstrom et al., 2007 Falkenmark et al., 2009). Sin embargo, el rendimiento de las 

praderas se ha visto afectado por el aumento de temperaturas y estrés hídrico derivadas 
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del déficit de precipitaciones, lo que implica una menor cantidad de agua disponible 

para el crecimiento de la biomasa de praderas (Nardone et al., 2010). 

 

En Chile, en base al VII Censo Nacional Agropecuario y Forestal, existen unas 

3.718.532 cabezas de ganado, que se concentran principalmente en las regiones de los 

Ríos y de los Lagos con 1.047.194 y 621.598 animales, respectivamente (INE, 2007). 

Para sustentar estas cabezas de ganado existe más de un millón de hectáreas de praderas 

artificiales, naturales, naturalizadas y cultivos suplementarios tales como: maíz 

forrajero, raps, entre otras. Sin embargo, el principal alimento de las cabezas de ganado 

se obtiene a partir de la biomasa producida por las praderas (INIA, 2013). Por ende, la 

cantidad de superficie de praderas para alimentar cada cabeza de ganado corresponde a 

1,26 animales por hectárea.  

 

Para el período 2015 las praderas que sustentan los sistemas pastoriles de Los Ríos y 

Los Lagos fueron afectadas por un episodio de sequía, debido al descenso de 

precipitaciones que desencadenó el declive de un 20% de la producción lechera y 11,6% 

de la producción ganadera1. Para cuantificar y relacionar las actuales precipitaciones y 

la demanda hídrica de un sistema agropecuario, se utiliza como herramienta de 

medición la huella hídrica, que corresponde a un indicador del consumo y 

contaminación de agua dulce de los sistemas productivos (Hoekstra et al., 2011). Para el 

año 2013, el Instituto de Investigaciones Agropecuarias (INIA) hizo el estudio de la 

medición de la huella hídrica para los sistemas pastoriles a partir de 3 componentes: La 

huella azul corresponde al uso consuntivo del agua o riego, la huella verde que incumbe 

al uso captado por aguas lluvias o de aguas subterráneas y la huella gris concierne al 

agua utilizada para limpiar los contaminantes. En el caso de los sistemas pastoriles de la 

Región de los Ríos y Región de los Lagos, la huella azul corresponde a 0,8%, la huella 

verde a un 95,7% y la huella gris a un 3,5%, siendo la huella verde, la componente con 

mayor impacto sobre el consumo de agua de los sistemas pastoriles. El método utilizado 

para calcular huella verde se obtiene a partir la evapotranspiración (ET) (INIA, 2013). 

 

Debido a lo anterior, la estimación de la ET en las praderas es crítica ya que permite 

comprender las dinámicas de crecimiento durante el año y estimar el comportamiento de 

la demanda hídrica de éstas (Boronina and Ramillien 2008, Szejba, 2012). Esta 

demanda se puede estimar a través de los procesos de intercambio de energía y agua 

entre la superficie y la atmósfera, información relevante para el manejo agropecuario, 

restauración de ecosistemas y estudios científicos para el cambio climático (Gasca-

Tucker et al., 2007, Gebler et al., 2015). A través de herramientas como la teledetección 

en conjunto a datos obtenidos a partir de estaciones meteorológicas, es posible estimar 

la Evapotranspiración Real (ETa, por sus siglas en inglés) a través de metodologías que 

utilizan el balance energético de superficie (Gowda et al., 2008; Sobrino et al., 2013). 

Este método permite cuantificar la demanda hídrica de la superficie y el estrés hídrico a 

escala regional desde una perspectiva espacio-temporal (Su, 2002, Chehbouni et al., 

2008). El estudio de ETa aplicado a los ecosistemas de praderas a través de la 

teledetección se ha desarrollado ampliamente en el mundo, con variados climas (Di 

Bella et al., 2000, Gao et al., 2008, Nutini et al., 2014, Seaquist et al., 2003) con el fin 

                                                 
1  Mancilla 2015: Mayor sequía y escasez de agua aumentan preocupación en el sur de Chile 

(http://radio.uchile.cl/2015/03/15/mayor-sequia-y-escasez-de-agua-aumentan-preocupacion-en-el-sur-de-

chile/). 

http://radio.uchile.cl/2015/03/15/mayor-sequia-y-escasez-de-agua-aumentan-preocupacion-en-el-sur-de-chile/
http://radio.uchile.cl/2015/03/15/mayor-sequia-y-escasez-de-agua-aumentan-preocupacion-en-el-sur-de-chile/
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de monitorear el estado de las praderas, como por ejemplo: el estrés hídrico, la demanda 

hídrica y la productividad primaria. Por lo tanto, entender la distribución espacial y 

temporal de ETa es esencial para el manejo sustentable de praderas en función de la 

necesidad hídrica requerida (Gasca-Tucker et al., 2007, Bastiaanssen et al., 2005). En 

base a lo anterior, el objetivo de este trabajo de memoria de título se centra en la 

estimación de ETa en praderas de los sistemas pastoriles del sur de Chile, utilizando 

datos de teledetección e información meteorológica para cuatro modelos derivados de 

balance de energía superficial. 
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Objetivo General 

 

 

Evaluar los modelos para la estimación de la Evapotranspiración Real en praderas de las 

regiones de Los Ríos y Los Lagos a través de teledetección e información in situ. 

 

Objetivos Específicos 

 

 Procesar una base de datos espacio-temporal de imágenes satelitales y datos in 

situ. 

 

 Estimar la Evapotranspiración real en sistemas pastoriles. 

 

 Validar la Evapotranspiración real en sistemas pastoriles. 

 

  



7 

 

MARCO TEÓRICO 

 

 

 

Medición de la Evapotranspiración 

 

La Evapotranspiración (ET) es el proceso de transferencia de agua de la superficie a la 

atmósfera (Wang y Dickinson, 2012), por lo que es considerada una componente 

esencial en los ciclos de carbono, agua y energía (Betts et al., 1996, Jiménez et al., 

2011, Summer y Jacobs, 2005, Zhang et al., 2015). Este proceso considera el cambio de 

la fase de agua líquida (o hielo) a la fase gaseosa, por lo que esta interacción absorbe la 

energía e inhibe el aumento de la temperatura de superficie (Wang y Dickinson, 2012). 

La medición de ET se puede dividir en cuatro categorías según sus enfoques: 

Mediciones con enfoque hidrológico, fisiológico, micro-meteorológicos y estimación a 

través de modelos (Rana y Katerji, 2000). 

 

Enfoque Hidrológico: La medición con enfoque-hidrológico engloba el cálculo del 

balance de agua y medición a través de lisímetros. El balance de agua de obtiene el 

valor de ET a través de a un método indirecto, ya que se despeja a partir del valor 

residual resultante de la ecuación de balance de agua (Shuttleworth, 2005). Esta 

ecuación está basada en el principio de la masa en una dimensión aplicada al suelo 

(Ecuación 1): 

 

𝑃𝑝 + 𝐼 + 𝑊 − 𝐸𝑇 − 𝑅 − 𝐷 = ∆𝑆 
Ecuación 1 

 

Donde: 

Pp= Precipitación [mm t-1]. 

I=Irrigación [mm t-1]. 

W=Contribución de la capa freática [mm t-1]. 

ET=Evapotranspiración [mm t-1]. 

R=Escorrentía superficial [mm t-1]. 

D=Infiltración [mm t-1]. 

∆S=Contenido volumétrico de agua en el suelo disponible [mm t-1]. 

 

Este método, al ser indirecto hace que el cálculo de la Evapotranspiración sea poco 

exacto, ya que es complicado obtener el cálculo preciso para todas las variables de la 

Ecuación 1 (Rana y Katerji, 2000) dada la cantidad de información requerida y la 

dificultad de obtener una validación precisa (Jensen et al., 1990, Parkes y Li, 1996). 

 

El otro método realiza la medición a través del lisímetro. Este instrumento es un 

estanque (Figura 1) que contiene un volumen de suelo, por lo que calcula la evaporación 

y transpiración de forma indirecta a través de un balance de masa de agua dentro del 

propio contenedor (Howell et al., 1991). Estas mediciones en climas templados tienen 

un error aproximado del 10% a escala diaria (Perrier et al., 1974, Klocke et al., 1985) y 

a escala horaria en un rango de 10-20% (Allen et al., 1991). 

 

http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0022169416301871#b0025
http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0022169416301871#b0025
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   Figura 1. Representación de un lisímetro (Fuente: Peterson et al., 2017). 

 

Enfoque Fisiológico: Los métodos relacionados con la fisiología de las plantas pueden 

medir la pérdida de agua de una planta o un conjunto de plantas, por lo que en estricto 

rigor la medición corresponde a la transpiración. Los métodos más usados son el 

método del Flujo de la savia y los sistemas de cámara (Rana y Katerji, 2000). El método 

de Flujo de la savia está basado en el método de balance de calor (Cermak et al., 1973, 

Granier, 1985, Steinberg et al., 1990) donde se determina la transpiración de la planta 

calculando el balance del flujo de la savia usando medidores que se insertan en el tallo 

(Figura 2) que obtienen la velocidad del calor, el área del tallo y el área conductiva del 

xilema sobre una planta leñosa y para plantas herbáceas, se usa el método del pulso de 

calor propuesto por Cohen et al. (1988).  Se debe considerar que estas técnicas siempre 

necesitan una calibración para cada especie (Cohen et al., 1993). Para obtener el balance 

de calor, la sonda calentadora es colocada alrededor de la planta con el fin de proveer 

energía al sistema y las termocuplas (o sensores de temperatura), que determinan cuánto 

calor se fluye a escala (Figura 2b), esta relación está expresada en la siguiente ecuación 

(Kjelgaard et al., 1997): 

 

𝐹 = 𝑄ℎ − 𝑄𝑣 − 𝑄𝑟𝑐𝑤 ∙ 𝜕𝑇 
Ecuación 2 

 

Donde: 

F = Caudal másico [g t-1] 

Qh = Calor de entrada [J g-1 K-1]. 

Qv = Calor conductivo vertical [J g-1 K-1]. 

Qr = Pérdida de calor radial [J g-1 K-1]. 

cw = Calor específico del agua [J g-1 K-1]. 

∂T = Diferencia de temperatura entre las termocuplas [J g-1 K-1]. 

 

La principal limitante de este método se debe a que la medición transpiración omite el 

proceso de la evaporación del suelo (Wiltshire et al., 1995). 

 



9 

 

 
   Figura 2. Imagen y Diagrama de la medición del flujo de la savia (Fuente: ICT, s.f). 

 

Otro método corresponde a los sistemas de cámara, que consiste en conductos de 

aluminios cubiertos con polietileno, una película de vidrio u otro plástico. En este 

sistema, el aire dentro de la cámara es mezclado continuamente con el uso de 

ventiladores (Reicoky y Peters, 1977) y la tasa de ET es calculado con un psicrómetro 

que mide antes y después de la inserción de la cámara, y a partir de esta información se 

calcula el calor latente (Reicosky et al., 1983). 

 

Enfoque micro-meteorológico: Desde esta perspectiva, ETa se considera como la 

energía empleada para el transporte del agua de todas las coberturas que existen en la 

superficie hacia la atmósfera en forma de vapor (Wang y Dickinson, 2012), donde el 

flujo de calor latente (λE) se considera el proceso más importante para determinar el 

intercambio de energía de masa de la hidrósfera (Su, 2002). Esta interacción resulta a 

partir del balance de energía superficial, que es interpretada en la Ecuación 3: 

 

𝑅𝑁 = 𝐺0 + 𝐻 + 𝜆𝐸 
Ecuación 3 

 

Donde: 

RN = Radiación Neta [W m-2]. 

G0 = Flujo de calor del suelo [W m-2]. 

H = Flujo de calor sensible [W m-2]. 

λE = Flujo de calor latente [W m-2]. 

 

De esta manera, se determina ET a partir de la división de λE por el calor latente de 

vaporización del agua (λ) ya que aún no hay forma de medir de forma directa ETa (Li et 

al., 2009). Cada componente se puede medir de distinta forma: G0 se hace a través de 

platos de calor que se insertan en el suelo (Das et al., 1994), y en al caso de H y λE se 

mide a través la Razón de Bowen o a través de la medición con instrumentación para 

medir flujos turbulentos y gases. 

 

La Razón de Bowen (Bowen, 1926) estima H y λE mediante una estación meteorológica 

http://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S1161030100000708#BIB127
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con dos perfiles de altura de temperatura de aire y humedad relativa. La Razón de 

Bowen se define según la Ecuación 4: 

 

𝛽 =
𝐻

𝜆𝐸
 

Ecuación 4 

Donde: 

β = Razón de Bowen [-]. 
 

Por lo que la Ecuación 3 se reestructura en base a la Razón de Bowen, como se puede 

apreciar en la Ecuación 5: 
 

𝜆𝐸 =
𝑅𝑁 − 𝐺0

1 + 𝛽
 

Ecuación 5 

 

β puede ser medido como la razón entre la diferencia de temperatura de aire entre dos 

niveles de altura (∆T) y la diferencia de presión de vapor (∆e) derivado de la humedad 

relativa (Figura 3). 
 

𝛽 = 𝛾∆𝑇∆𝑒 
Ecuación 6 

 

Donde: 

γ = Constante psicrométrica [kPa °C-1]. 

∆T = Diferencia de temperatura de aire entre dos niveles [°C]. 

∆e = Diferencia de presión de vapor entre dos niveles [kPa]. 
 

 
Figura 3. Diagrama de instrumentación utilizada para calcular la Razón de Bowen    

(Fuente: De Meo et al., 2006). 
 

Otra aproximación para estimar resolver la ecuación de balance de energía superficial 
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desde la perspectiva micrometeorológica se realiza mediante la ejecución de la teoría 

aerodinámica (Rana y Katerji, 2000), disciplina que aplica la relación entre la Capa 

Límite Atmosférica (ABL por sus siglas en inglés) y la superficie de la tierra (Brutsaert, 

1999). ABL corresponde a la capa de la atmósfera que está influenciada directamente 

por la presencia de la superficie en función de su rugosidad (Rotach, 1999), en esta capa 

interactúan los procesos del transporte vertical del flujo de calor sensible (Businger et 

al., 1971) y calor latente (Grant, 1975, Saugier y Ripley, 1978), esta relación de los 

flujos con la superficie y el aire fueron demostrados a partir de la semejanza de Monin-

Obukov (Monin y Obukhov, 1954). 

 

En ABL existe la Capa Superficial Atmosférica (ASL por sus siglas en inglés) que tiene 

una altura aproximadamente del 10% respecto a ABL (Stull, 1988), en la Figura 4 se 

presenta un diagrama de ABL y ASL. En ABL gobiernan funciones en base al perfil de 

temperatura y viento de superficies horizontalmente homogéneas (Högstrom, 1988), por 

lo que se traduce relación de semejanza proporcionada por la velocidad de viento, la 

temperatura especificada y el contenido de agua, especificado en la Ecuación 7, 8 y 9 

(Grant, 1975, Liu et al., 2007, Su, 2002): 

 

 
Figura 4. Diagrama de la interacción de la Capa Límite de la atmósfera y la superficie 

(Fuente: EOAS, s.f.). 

 

𝑢𝑧 =
𝑢∗

𝑘
[𝑙𝑛 (

𝑧 − 𝑑0

𝑧0𝑚
) − Ψ𝑚 (

𝑧 − 𝑑0

𝐿
) + Ψ𝑚 (

𝑧0𝑚

𝐿
)] 

Ecuación 7 

Donde: 

uz = Velocidad del viento a altura de ASL [m s-1]. 

u* = Fricción de la velocidad [-]. 

k = Constante de Von Karmann (~ 0.41) [-]. 

z = altura de ASL [m]. 

d0 = altura de la cobertura sobre la superficie [m]. 
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Ψm = Función de corrección de estabilidad para el momentum [-]. 

L = Longitud de Monin-Obukhov [-]. 

z0m = Altura de la rugosidad para la transferencia del momentum [m]. 
 

𝑑𝑇 = 𝑇𝑎 − 𝑇𝑎𝑒𝑟𝑜 =
𝐻

𝑘𝑢∗𝜌𝐶𝑝
𝑟𝑎ℎ 

Ecuación 8 

 

Donde: 

dT = Diferencia de temperatura [K]. 

Ta = Temperatura del aire cerca de la superficie [K]. 

Taero = Temperatura del aire a la altura z o Temperatura aerodinámica [K]. 

ρ = Densidad del aire (~ 1.23) [kg m-3]. 

Cp = Calor específico del aire (~1004) [J kg-1 K-1]. 

rah = Resistencia aerodinámica [s m-1] 

 

𝜆𝐸 = −𝜆𝜌𝑢∗

𝑘(𝑞 − 𝑞𝑧)

ln (
𝑧 − 𝑑0

𝑧0𝑚
) − Ψ𝑣

 

Ecuación 9 

 

Donde: 

λ = Calor latente de vaporización [J kg-1]. 

q = Humedad específica del aire cerca de la superficie [kg kg-1]. 

qz = Humedad específica del aire a la altura z [kg kg-1]. 

Ψv = Función de corrección de estabilidad para el transporte de calor latente [-]. 

 

A partir de esta relación, se obtiene el flujo de calor sensible a partir de la temperatura 

de aire, la velocidad de viento y la resistencia aerodinámica y, por otro lado, el flujo de 

calor latente en base a la humedad específica y la velocidad de viento. 

 

La medición instrumentada de los flujos de calor se realiza mediante scentilómetros o 

anemómetros sónicos con analizador de gases (Figura 5). El scentilómetro mide a partir 

de un emisor y un receptor a una distancia, donde emisor envía un haz de luz, ya sea en 

el espectro del infrarrojo (~ 1 µm.) o en microondas (~ 1 mm.) (Meijinger et al., 2005). 

Esa información es procesada por el receptor, que registra el centelleo como 

fluctaciones de intensidad derivada de la irregularidad de la atmósfera, por lo que esta 

señal es procesada para determinar la componente de viento perpendicular al haz de luz, 

el flujo de calor sensible a partir del haz infrarrojo, y el flujo de calor latente a través del 

haz de microondas (Pioggo et al., 2000, Meijinger et al., 2005). 

 

El anemómetro sónico y analizador de gases miden el flujo de partículas que permite 

derivar la velocidad de viento en tres dimensiones mediante pulsos ultrasónicos, el 

intercambio de gases y de calor a través de la técnica de covarianza de torbellinos o 

eddy covariance (Cuerva y Sanz-Andrés, 2000, Launanien et al., 2005). 

 

 



13 

 

 
Figura 5. Instrumentos de medición de flujos turbulentos. A) Scentilómetro y B) 

anemómetro sónico (Fuente: Klein y Galvez, 2012). 

 

Estimación por modelos: En este conjunto existen modelos que estiman la 

evapotranspiración derivados de modelos empíricos, semi-empíricos o analíticos (Allen 

et al., 1989). El modelo declarado de forma universal y considerado a escala global el 

más viable para estimar la evapotranspiración corresponde al modelo Penman-Monteith 

estandarizada o FAO56, por lo que se considera este modelo como referencia para 

estimar Evapotranspiración según la Sociedad Estadounidense de Ingenieros Civiles 

(ASCE por sus siglas en inglés) ya que es el método que alcanza una amplia cobertura 

mundial en su aplicabilidad (Allen et al., 1998, Allen et al., 2005). 

 

El modelo Penman-Monteith estima la Evapotranspiración a partir de la teoría 

aerodinámica y el balance de energía, por lo que se considera como un modelo 

combinado (Penman, 1948, Monteith, 1965). Este modelo calcula la Evapotranspiración 

de Referencia (ET0), que corresponde a la Evapotranspiración de una superficie que 

corresponde a una cobertura de pradera irrigada con características biofísicas específicas 

(Allen et al., 1998). A partir de este concepto se deriva la demanda evaporativa de la 

atmósfera independiente del tipo de cobertura, por lo que sólo los factores climáticos 

inciden sobre ET0 (Sunmer et al., 2005, Allen et al., 1998). El comité EWRI-ASCE 

(Task Committee on Standarization of Reference Evapotranspiration of the 

Environmental and Water Resources Insitute) determinó la aplicación de datos 

normalizados de las condiciones biofísicas y aerodinámicas utilizando dos tipos de 

superficies (altas y bajas), por lo que se generó modelo Penman-Monteith 

estandarizado, representado en la Ecuación 10.  

 

𝐸𝑇0 =
0,408Δ(𝑅𝑁 − 𝐺0) + γ

900
𝑇𝑎 + 273,16 + 𝑢2(𝑒𝑠 − 𝑒𝑎)

Δ + γ(1 + 0,34𝑢2)
 

Ecuación 10 

Donde: 

ET0 = Evapotranspiración de referencia [mm dia-1]. 

Rn = Radiación neta [MJ m-2 día-1]. 

G0 = Flujo de calor del suelo (~0) [MJ m-2 día-1]. 

u2 = Velocidad de viento a 2 metros de altura [m s-1]. 
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es = Presión de vapor de satuación [kPa]. 

ea = Presión de vapor [kPa]. 

∆ = Pendiente de la curva de presión de vapor [kPa °C-1] 

 

Esta ecuación se puede obtener de datos meteorológicos, por lo que es posible obtener 

la ET0 a partir de solamente estaciones meteorológicas. Sin embargo, esta medición no 

considera la condición de la cobertura ni la disponibilidad de agua en la superficie. Para 

considerar esas condiciones ambientales se aplican coeficientes que contemplan el 

efecto de cobertura (kc) y agua disponible (ks) para ajustar la demanda 

evapotranspirativa. Por ende, a partir de los coeficientes kc y ks se aplica la 

Evapotranspiración de cultivo ajustada o ETc_adj (Allen et al., 1998, Bandyopadhyay et 

al., 2003, Szejba, 2012). Para ETc_adj (Ecuación 11): 

 

𝐸𝑇𝑐_𝑎𝑑𝑗 = 𝑘𝑠𝑘𝑐𝐸𝑇0 

Ecuación 11 

 

Donde: 

ETc_adj = Evapotranspiración de cultivo ajustada [mm.dia-1] 

kc = Coeficiente de cultivo [-]. 

ks = Coeficiente de estrés hídrico [-]. 

 

El valor de kc permite entregar un coeficiente para una cobertura específica bajo 

condiciones estándar con disponibilidad hídrica y una excelente condición para el 

desarrollo de la cobertura (Allen et al., 1998). Este valor puede ir variando a lo largo de 

cada mes dependiendo de la fenología del cultivo o la especie vegetal (Allen et al., 

1998, Allen et al., 2005). El coeficiente ks añade condición de disponibilidad de agua 

según las condiciones del suelo, y la capacidad de la vegetación para extraer el agua 

(Allen et al., 1998), por lo que ks se expresa a través de la siguiente ecuación: 

 

𝑘𝑠 =
𝐴𝐷𝑇 − 𝐷𝑟

𝐴𝐷𝑇 − 𝐴𝐹𝐴
 

Ecuación 12 

 

Donde: 

ADT = Agua disponible total en la zona radical del suelo [mm]. 

Dr = Agotamiento de humedad en la zona radical [mm]. 

AFA = Agua extraíble de la zona radical del suelo [mm]. 

 

En el caso de que Dr sea menor que AFA, ks=1 (Allen et al., 1998). Para determinar ADT 

se debe considerar como límite de disponibilidad de agua en el extremo húmedo y 

extremo seco en el suelo, a la humedad de suelo en capacidad de campo y el punto de 

marchitez permanente, respectivamente. Esto se debe a que los valores de humedad de 

suelo sobre a la capacidad de campo no puede ser retenido en contra la fuerza de 

gravedad, y por el contrario, el contenido volumétrico de agua bajo del punto de 

marchitez permanente no puede ser extraído por las raíces de las plantas (Allen et al., 

1998), por lo que ADT se formula como se indica en la Ecuación 13: 
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𝐴𝐷𝑇 = (𝜃𝐶𝐶 − 𝜃𝑃𝑀𝑃)𝑍𝑟 
Ecuación 13 

 

Donde: 

θCC = Contenido volumétrico de agua en el suelo a capacidad de campo [mm]. 

θPMP = Contenido volumétrico de agua en el punto de marchitez permanente [mm]. 

Zr = Profundidad de las raíces [m]. 

 

Para determinar el agua que es extraíble de las plantas, se debe considerar como 

promedio la fracción de ADT que puede extraer la vegetación de la cobertura 

correspondiente, por lo que AFA se determina en base a la Ecuación 14 (Allen et al., 

1998): 

 
𝐴𝐹𝐴 = 𝑝 𝐴𝐷𝑇 

Ecuación 14 

 

Donde: 

p = Fracción promedio de ADT que puede ser agotada en la zona radical antes de 

presentarse el estrés hídrico. 

 

El nivel de agotamiento de humedad (Dr) es la diferencia de contenido volumétrico en 

la zona radical al final del día anterior y final del día de la medición de ET0, la cual 

puede ser estimada o medida (Allen et al., 1998). 

 

Existen otros modelos derivados de la ecuación y teoría de Penman-Monteith que 

formulan el cálculo de ETa, que a diferencia de ET0, considera las condiciones de 

cobertura y disponibilidad hídrica en la superficie. Estos modelos corresponden a 

“modelos de una capa” y se definen así porque no existe una distinción entre la 

evaporación del suelo y la transpiración de la vegetación (Figura 6), por ende, la 

superficie de la tierra es considerada una superficie homogénea, de tal forma que hay 

sólo una resistencia aerodinámica ligada entre superficie y la atmósfera (Jia, 2004). 

 
 

   Figura 6. Representación de los modelos de una capa (Fuente: Jia, 2004). 
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Por otro lado, existen los “modelos de dos capas” que se basa en dos componentes: El 

suelo y el dosel, por lo que los flujos de calor se dividen en dos balances de energía para 

cada componente (Jia, 2004), a consecuencia de esto, existe un H y rah para el nivel del 

suelo y del dosel respectivamente (Figura 7). 

 

 

  
 

   Figura 7. Representación de los modelos de dos capas (Fuente: Jia, 2004). 

 

Es importante considerar que los modelos de una y dos capas estiman el flujo de calor 

latente a partir del valor residual de H y G0 dada la dificultad de estimar λE (Kalma y 

Jupp, 1990, Su, 2001), ya que para obtener su valor es necesario hacer una medición 

correcta de la presión de vapor a diferentes alturas (Rana y Katerji, 2000).  
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MATERIALES Y MÉTODOS 

 

 

 

Área de estudio 

 

El área de estudio corresponde a las praderas de la Región de los Ríos y Región de los 

Lagos ubicado entre las coordenadas geográficas 39° 30’, 43° 50’ latitud Sur y 75° 15’, 

71° 54’ longitud Oeste, equivalente a las coordenadas Path:233/Row:88-89-90 de 

World Reference System (WRS-2)2, las que cubren un área de 109.625,3 km2, de las 

cuales 13.243,35 km2 corresponde a una superficie de praderas (Zhao et al., 2016). Esta 

región presenta un clima oceánico lluvioso con una precipitación media de 1.331 mm, 

una radiación solar anual media de aproximadamente 141 Wm-2, temperaturas máximas, 

medias y mínimas de 16,6°C, 11°C y 5,4°C respectivamente (Mattar et al., 2016). 

Dentro del área de estudio, existen 19 estaciones agrometeorológicas midiendo en una 

cobertura de pradera (Apéndice 1). En la Figura 8 se presenta el Área de estudio. 

 

 
Figura 8. Área de Estudio. ID correspondiente a cada estación se detalla en Apéndice 

1. 

                                                 
2 https://landsat.gsfc.nasa.gov/the-worldwide-reference-system/ 
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Materiales 

 

Información satelital: Landsat 8 OLI/TIRS: El satélite Landsat 8 es una plataforma 

espacial la cual fue lanzada al espacio el 11 de febrero de 2013 por la NASA, este 

satélite tiene una órbita heliosincrónica que recorre el planeta cada 16 días. Landsat 8 

posee dos sensores (Montanaro et al., 2016, Reuter et al., 2015, Roy et al., 2014):  

 Operational Land Imager (OLI): Este sensor posee 9 bandas que miden en el 

espectro de onda corta (0-2,4 µm) con una resolución espectral de 16 bits y una 

resolución espacial de 30x30 metros y 15x15 metros para la banda pancromática 

(Figura 9, Anexo 1). Esta información fue utilizada para el cálculo de índices 

espectrales, emisividad y albedo a partir de la reflectancia de superficie. 

 Thermal Infrarred Sensor (TIRS): Este sensor posee 2 bandas correspondientes 

al espectro del infrarrojo térmico (8-14 µm) con una resolución espectral de 16 

bits y una resolución espacial de 100 metros (Figura 9, Anexo 1). La banda 11 

del sensor TIRS presenta problemas de calibración, debido a que la medición 

arroja señales artefacto contaminada por señales fantasma que están relacionadas 

a la presencia de la luna en la escena. Esta señal fantasma genera un error 

superior al 8% comparado la medición mono-canal de la banda 10 (Montanaro et 

al., 2014a), por lo que sólo se utilizó la banda 10 del sensor TIRS. Los datos de 

este sensor fueron utilizados para calcular temperatura de superficie (JC Jímenez 

and Sobrino, 2014). 

 

Landsat 7 ETM+: El satélite Landsat 7 lanzado al espacio el 15 de abril de 1999 por la 

NASA, con una órbita heliosincrónica recorriendo el planeta cada 16 días, el satélite 

Landsat 7 posee el sensor Enhanced Thematic Mapper Plus (ETM+) (Markham et al., 

1997, Thome, 2001, Chander et al., 2009): 

 

 Enhanced Thematic Mapper Plus (ETM+): El sensor ETM+ posee 6 bandas que 

miden en el espectro solar o de onda corta con una resolución espacial de 30 

metros y espectral de 8 bits (Chander et al., 2009). La banda 6 mide en el 

espectro del infrarrojo térmico con una resolución espacial de 60 metros y 

espectral de 8 bits y la banda 8 corresponde a la banda pancromátrica con una 

resolución espacial de 15x15m y espectral de 8 bits (Thome, 2001) (Figura 9, 

Anexo 1). El 31 de mayo del 2003, el sensor ETM+ presentó fallas de medición 

dado que Scan Line Corrector (SLC) falló, causando que la medición del satélite 

desde esa fecha hasta la actualidad medición presenta falta de información sobre 

las escenas medidas con un patrón de líneas al margen de las imágenes, lo que 

genera una pérdida de aproximadamente un 22% de la información satelital 

(Storey et al., 2005). Este sensor se utilizó para calcular índices espectrales, 

albedo, emisividad de superficie y temperatura de superficie. 
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   Figura 9. Bandas de los sensores OLI, TIRS y ETM+ en el espectro electromagnético. 

 

 MODIS: El sensor MODIS (Moderate-Resolution Imaging Spectroradiometer), 

montado en los satélites Aqua y Terra, contiene 37 bandas y otorga más de 40 

productos de océano, atmósfera y tierra (Salomonson et al., 2002). De esta 

información se utilizó el producto MOD07, producto atmosférico que estima los 

perfiles atmosféricos (Seemann et al., 2006) y el producto MOD11 que entrega 

información de emisividad superficial y temperatura de superficie con una 

resolución espacial de 1 km. (Wan et al., 2004). 

 AIRS: AIRS (Atmospheric Infrared Sounder) es un sensor montado en el satélite 

Aqua, este sensor se considera hiperespectral ya que posee 2378 bandas que 

miden entre los 3,7 y 15,4 µm (Chahine et al., 2006). De este sensor se obtuvo la 

información del producto nivel 3, del cual se obtuvo información de perfiles 

atmosféricos (Chahine et al., 2006). 

 ASTER: La plataforma ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission and 

Reflection Radiometer) montado en satélite Terra, sensor de 14 bandas con tres 

plataformas (VNIR, SWIR y TIR) con una resolución espacial de 15, 20 y 90 

metros respectivamente (Abrams et al., 1998). De esta información se utilizó el 

producto de emisividad superficial global derivado de ASTER GED (Hulley et 

al., 2015) con una resolución espacial de 100 metros (Anexo 2). 

 

Datos provenientes estaciones in-situ: Se usaron datos de estaciones meteorológicas 

provenientes de la red Agromet (Apéndice 1) para la generación mapas con datos 

meteorológicos para estimar ETa y la estación Oromo Calibration Site (OCS) de la red 

LAB-Net (Apéndice 2) para la validación de los productos derivados de satélite (Mattar 

et al., 2016).  

 

Cartografías: Para asociar las variables biofísicas a lo largo del paisaje, se utilizaron 

cartografías de cobertura de suelos (Zhao et al., 2016) y de tipos de suelos como 

información de consulta (CIREN, 2003). 

 Cartografía de cobertura de suelos: Se utilizará la cobertura correspondiente al 

Land Cover de Chile 2014 hecha por Zhao et al. (2016) la cual fue elaborada con 

imágenes de Landsat 8 del año 2013 y 2014  que incluye las variaciones 

estacionales de las coberturas de uso de suelo y reflectancia a nivel de superficie 

corregidas topográficamente con la imagen de topografía derivada de la misión 
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espacial SRTM  (Shuttle Radar Topographic Mission), información vectorial de 

coberturas hecha por la Corporación Nacional Forestal (CONAF) y la post-

clasificación corregida también con series temporales de 16-días de Enhanced 

Vegetation Index (EVI) del sensor MODIS para los períodos del año 2011-2014 

y Google Earth. De esta información se derivan las coberturas para el área de 

estudio (Anexo 3). 

 Cartografía de series de suelo y capacidad de uso de suelo: Con el fin de obtener 

la característica física de los suelos de la estación OCS de la red LAB-Net se 

utilizó la cartografía realizada por el Centro de Información de Recursos 

Naturales (CIREN) el año 2003 para la Región de Los Ríos y Los Lagos. Para la 

confección de esta cartografía se utilizaron 311 ortofotos a una escala de 

1:20.000. 

 

Procesamiento de una base de datos espacial y temporal 

 

Se utilizaron datos de todas las imágenes satelitales para el período 2014-2016 del área 

de estudio correspondientes al satélite Landsat 7 (ETM+) y 8 (OLI/TIRS). Esta 

información se compiló para obtener los productos de Albedo superficial (αs) derivado 

de reflectancia (ρ) y Temperatura de superficie (Ts). 

 

Albedo superficial: La reflectancia y el albedo corresponde a la razón entre la 

irradiancia ascendente y descendente sobre una superficie (Mattar et al., 2014). La 

diferencia recae en que la reflectancia corresponde a una razón desde un solo ángulo y 

el albedo es la integración direccional de la reflectancia para todos los ángulos (Pinty y 

Verstraete, 1992). Para estimar el albedo superficial se calcula a partir de Función de 

Distribución de Reflectancia Bidireccional (FDRB) que describe la dependencia 

direccional de la reflectancia en función de la geometría relacionada con el ángulo del 

sol y el sensor (Nicodemus, 1977), por ende, para aplicar FDRB es necesario tener una 

gran cantidad de mediciones multiangulares (Mattar et al., 2014). Sin embargo, el 

ángulo de observación de los sensores montados en los satélites Landsat siempre es 

cercano al Nadir (LSDS, 1999, LSDS, 2016), por lo que no se dispone de mediciones 

multiangulares. Por otro lado, diversos estudios han utilizado información derivada de 

reflectancia para estimar albedo superficial de banda ancha, por lo que la obtención de 

albedo de banda angosta derivada de la función BRDF es omitida (Ma et al., 2008, 

Ruhoff et al., 2012, Samani, et al., 2007). Mattar et al. (2014) demostraron que el 

impacto sobre el cálculo de albedo superficial de banda ancha derivado de ambos 

métodos no genera impacto significativo sobre el cálculo de ETa, por lo que se procedió 

a estimar albedo superficial de banda ancha derivado de la reflectancia de superficie. 

 

Para estimar αs se utilizaron imágenes procesadas a nivel de reflectancia de superficie 

(Producto Nivel-2) desde el portal desde el portal LSDS (Science Research and 

Development) perteneciente a la USGS (United States Geological Survey), las cuales 

fueron filtradas por las máscaras de nubes (CFMask) de las respectivas fechas (Foga et 

al., 2017), para eliminar los pixeles de nubes en cada imagen. Por consiguiente, se 

aplicó el cálculo de albedo superficial para el espectro de onda corta en base a la 

metodología de Liang (2001). Esta ecuación para el sensor ETM+ y OLI corresponde a: 
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𝛼𝑂𝐶 = 0,356𝛼𝐴 + 0,130𝛼𝑅 + 0,373𝛼𝐼𝑅𝐶 + 0,085𝛼𝑂𝐶1 + 0,072𝛼𝑂𝐶2 − 0,0018 
Ecuación 15 

 

Donde: 

αOC = albedo superficial de banda ancha para el espectro de onda corta [-]. 

αA = albedo superficial de banda angosta para el espectro azul [-]. 

αR = albedo superficial de banda angosta para el espectro rojo [-]. 

αIRC = albedo superficial de banda angosta para el espectro de infrarrojo cercano [-]. 

αOC1 = albedo superficial de banda angosta para el espectro de infrarrojo corto 1 [-]. 

αOC2 = albedo superficial de banda angosta para el espectro de infrarrojo corto 2 [-].  

 

En este caso, los valores de α de banda angosta son reemplazados por ρ para todo el 

espectro de onda corta. 

 

Temperatura de Superficie: Para el cálculo de Ts para ambos satélites se aplicó el 

algoritmo mono-canal para cada sensor, siendo el método propuesto por Jiménez-

Muñoz et al. (2010) para el sensor ETM+ y el de Jiménez-Muñoz et al. (2014) para el 

sensor TIRS. Para obtener Ts se aplicó la fórmula del algoritmo mono-canal (Ecuación 

16): 

 

𝑇𝑠 = 𝛾 [
1

𝜀𝜆

(𝜓1𝐿𝑠𝑒𝑛 + 𝜓2) + 𝜓3] + 𝛿 

Ecuación 16 

 

Donde: 

Ts = Temperatura de Superficie [K]. 

ελ = Emisividad [-]. 

Lsen = Radiancia [W m-2 sr-1 µm-1]. 

 

La radiancia para el espectro de infrarrojo térmico se obtiene a través de la calibración 

radiométrica de los niveles digitales del sensor (Chander et al., 2009, Roy et al., 2014) 

 

𝐿𝑠𝑒𝑛 = 𝐺𝑟𝑒𝑠𝑐𝑎𝑙𝑒𝑁𝐷 + 𝐵𝑟𝑒𝑠𝑐𝑎𝑙𝑒 
Ecuación 17 

 

Donde: 

Grescale = Ganancia del sensor (ETM+ = 0,037 y TIRS = 0,0003324) [-]. 

Brescale = Sesgo del sensor (ETM+ = 3,16280 y TIRS = 0,1) [-]. 

ND = Nivel Digital medido por el sensor [-]. 

 

γ y δ son parámetros definidos por las ecuaciones 18 y 19 respectivamente.  
 

𝛾 =
𝑇𝑠𝑒𝑛

2

𝑏𝛾𝐿𝑠𝑒𝑛
  

Ecuación 18 
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     𝛿 = 𝑇𝑠𝑒𝑛 −
𝑇𝑠𝑒𝑛

2

𝑏𝛾
 

Ecuación 19 

Donde: 

Tsen = Temperatura de Brillo [K]. 

bγ = 1277 para ETM+ y 1324 para TIRS [K]. 

 

El valor de temperatura de brillo se obtiene a partir de la radiancia espectral en el 

espectro infrarrojo térmico (Chander et al., 2009, Roy et al., 2014) medido por el sensor 

(Ecuación 20): 

 

𝑇𝑠𝑒𝑛 =
𝐾2

ln (
𝐾1

𝐿𝑠𝑒𝑛
+ 1)

 

Ecuación 20 

Donde: 

K1 = Constante de calibración (ETM+= 666,09 y TIRS = 774.,8843) [W m-2 sr-1 µm-1]. 

K2 = Constante de calibración (ETM+ = 1282,71 y TIRS = 1321,0789) [K]. 

 

Los factores ψ1, ψ2 y ψ3 pertenecen a funciones atmosféricas que están determinadas por 

las ecuaciones 21, 22 y 23 respectivamente (Jiménez-Muñoz et al., 2014). 

 

𝜓1 =
1

𝜏
 

Ecuación 21 

 

𝜓2 = −𝐿𝑑 −
𝐿𝑢

𝜏
 

Ecuación 22 

 

𝜓3 = 𝐿𝑑 
Ecuación 23 

Donde,  

τ = transmisividad de la atmósfera [-]. 

Ld = Radiancia descendente de la atmósfera [W.m-2 sr-1 μm-1]. 

Lu = Radiancia ascendente de la atmósfera [W m-2 sr-1 μm-1]. 

  

Se debe considerar que el algoritmo mono-canal para estimar Ts presenta la limitante de 

que valor de la emisividad es incógnito, por lo que no se puede obtener de forma directa 

a partir de la información obtenida de la radiancia del sensor. Para obtener los valores 

de las variables atmosféricas se adquirieron a partir de la modelación de perfiles 

atmosféricos: una de las formas fue a través de los datos meteorológicos de la estación 

OCS y procesados mediante el Calculador de parámetros de corrección atmosférica 

(Barsi et al., 2003) o calculadora Barsi, y las otras fuentes fueron a partir de perfiles 

atmosféricos derivados de sensores remotos por el sensor AIRS y MODIS, 

respectivamente el producto MOD07 y Nivel-3. Para AIRS y MODIS los datos se 

procesaron en el código de transferencia radiativa MODTRAN4 aplicando la 

convolución del espectro para los sensores ETM+ y TIRS (Berk et al., 1999), estos 
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datos fueron evaluados y por consiguiente se validó el modelo atmosférico más preciso 

para estimar Ts en relación con Ts in situ de la estación OCS. 

 

La emisividad superficial, se derivó a partir de cuatro métodos distintos con el fin de 

obtener la variable más precisa, de la misma forma que se evaluó con los parámetros 

atmosféricos. Un método para estimar emisividad superficial se calculó a partir de la 

fracción de vegetación de la superficie (Sobrino et al., 2008), este método utiliza el 

Índice de Vegetación de Diferencia Normalizada o NDVI (Rousa et al., 1974, Tucker, 

1979) el cual es utilizado como indicador de la presencia de vegetación y de suelo 

(Sobrino et al., 2008). NDVI se obtuvo a partir de la Ecuación 24. 

 

𝑁𝐷𝑉𝐼 =
𝜌𝐼𝑅𝐶 − 𝜌𝑅

𝜌𝐼𝑅𝐶 + 𝜌𝑅
 

Ecuación 24 

 

Donde: 

NDVI = Índice de Vegetación de Diferencia Normalizada [-]. 

ρIRC = Reflectancia del espectro Infrarrojo cercano [-]. 

ρR = Reflectancia del espectro Rojo [-]. 

 

La proporción de vegetación (Pv) y la proporción de suelo vegetación (Ps) se obtuvieron 

a partir de la Ecuación 25 y 26. 

 

𝑃𝑣 =
𝑁𝐷𝑉𝐼 − 𝑁𝐷𝑉𝐼𝑚𝑖𝑛

𝑁𝐷𝑉𝐼𝑚𝑎𝑥 + 𝑁𝐷𝑉𝐼𝑚𝑖𝑛
 

Ecuación 25 

 

𝑃𝑠 = 1 − 𝑃𝑣 
Ecuación 26 

 

Donde: 

Pv = Proporción de vegetación. 

Ps = Proporción de suelo. 

 

Los valores de NDVImax y NDVImin se consideraron como 0,8 y 0,2 respectivamente 

(Sobrino et al., 2008), por lo que el valor correspondiente a 0,8 representa una superficie 

completamente cubierta de vegetación y en contraste, el valor de 0,2 como una 

superficie de suelo desnudo. A partir de esta proporción, la emisividad superficial se 

expresa en la Ecuación 27. 

 

𝜀𝜆 {
0.93 𝑠𝑖 𝑁𝐷𝑉𝐼 < 0,2

0,98𝑃𝑉 + 0,93𝑃𝑆

0,98 𝑠𝑖 𝑁𝐷𝑉𝐼 > 0,8
 

Ecuación 27 

 

Otro método corresponde a la emisividad de superficie derivado del producto MOD11 

(Wan et al., 2004, Wan, 2014). Debido a que la emisividad está en función de la 

longitud de onda de la radiancia medida (Gillespie et al., 1998) se calculó la emisividad 

superficial de MOD11 en función del ancho de banda para el sensor ETM+ y TIRS 
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(Anexo 4). 

 

En el caso de ETM+ se utilizó la emisividad de banda ancha, en base a la función 

polinómica propuesta por Liang (2004): 

 

𝜀31−32 = 0,273 + 1,778𝜀31 − 1,807𝜀31𝜀32 − 1,037𝜀32 + 1,774𝜀32
2  

Ecuación 28 

 

Donde: 

ε31-32 = Emisividad de banda ancha para el espectro de 10-12,5 µm [-]. 

ε31 = Emisividad de la banda 31 de MODIS [-]. 

ε32 = Emisividad de la banda 32 de MODIS [-]. 

 

Para la banda 10 de TIRS, se procedió a usar la banda 31 de emisividad de MODIS 

dada la semejanza de la longitud de onda medidas por ambos sensores. 

 

El tercer método para la obtención de emisividad corresponde al producto de 

Emisividad Global de ASTER o ASTER GED (Hulley et al., 2015). Esta información 

corresponde a la cobertura global de emisividad de cada banda del sensor ASTER 

(Gillespie, 1998) a partir de mosaicos de imágenes de los años 2000-2008. Para ETM+, 

se estimó usando el valor medio de la emisividad de la banda 13 y 14 del sensor ASTER 

(Jímenez-Muñoz y Sobrino, 2007), y para OLI se utilizó la emisividad correspondiente 

a la banda 13 considerando que corresponde a la banda con mayor semejanza a la 

respuesta relativa espectral (Anexo 4). 

 

El cuarto método para la obtención de emisividad se formuló a partir de la firma 

espectral de pradera de la Biblioteca espectral de ASTER o ASL (Baldridge et al., 

2009). La firma obtenida corresponde a reflectancia en el espectro térmico, y la 

emisividad se estimó a partir de la ley de Kirchoff (Sobrino et al., 2009) a través de la 

Ecuación 29. 

 

𝜀8−14 = 1 − 𝜌8−14 
Ecuación 29 

 

Donde: 

ε8-14= Emisividad de superficie en el espectro térmico [-]. 

ρ8-14= Reflectancia de superficie en el espectro térmico [-]. 

 

A la emisividad de la pradera en el espectro térmico se le aplicó la convolución 

espectral para ETM+ y TIRS mediante de la Calculadora RSR (Durán-Alarcón et al., 

2014) con el objetivo de obtener la emisividad para cada sensor.  

 

Con las variables calculadas se evaluó el impacto de la atmósfera y la emisividad de la 

cobertura de la pradera para estimar Ts, siendo comparada con Ts in situ de OCS. Para 

tener variabilidad espacial, se utilizó una matriz de 3x3 pixeles de 100 metros de 

resolución, y para la estación meteorológica se utilizó la variabilidad temporal 

utilizando un intervalo de ±10 minutos de información. En la Figura 10 se presenta la 

grilla de estudio, y en el Apéndice 3 se presenta un diagrama resumen del 
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procesamiento de la base de datos satelital. 

 

 
   Figura 10. Grilla de Validación para Temperatura de Superficie. 

 

Datos Meteorológicos: Se procesaron datos meteorológicos a partir de la red Agromet 

para los valores diarios correspondiente a los días del paso del satélite, y los valores a la 

hora del paso del satélite, las variables meteorológicas procesadas corresponden a: 

Temperatura del aire máxima (Tx), Temperatura del aire media (Ta), Temperatura del 

aire mínima (Tn), Humedad Relativa (HR) y Velocidad de viento (u). Estos datos fueron 

interpolados con el método de Inverso de la distancia al cuadrado (IDW) para el área de 

estudio.   

 

La Radiación global (Rg) se estimó a partir de la Radiación extraterrestre (RA) y con el 

método de Bristow-Campbell (Bristow y Campbell, 1984), estimado en base a la 

siguiente ecuación: 

 

𝑅𝑔 = 𝑅𝐴(𝐴(1 − exp (−𝐵Δ𝑇)𝐶)) 

Ecuación 30 

 

Donde: 

Rg = Radiación Global [W m-2]. 

RA = Radiación Extraterrestre [W m-2]. 

A = 0,7 [-]. 

B = 0,036*exp(-0,154*Ta) [-]. 

C = 2,4 [-]. 

 

La Radiación extraterrestre se estimó en base a la Ecuación 31 (Allen et al., 2006): 

 

𝑅𝐴 =
𝐺𝑠𝑐cos (𝜃)

𝑑2
 

Ecuación 31 
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Donde: 

Gsc = Constante solar (1367) [W m-2]. 

cos(θ) = coseno del ángulo de incidencia solar [rad]. 

d = distancia tierra-sol [UA]. 

 

La distancia tierra-sol se calculó en base al método de Duffie y Beckmann (1991), que 

está en función del día del año (DOY): 

 

𝑑 =
1

1 + 0,0334 cos(2𝜋𝐷𝑂𝑌
365⁄ )

 

Ecuación 32 

 

El coseno de ángulo de incidencia solar se calculó considerando la variable de pendiente 

y exposición del terreno (Duffie y Beckmann, 1991): 

 

cos(𝜃) = 𝑠𝑒𝑛(𝛿)𝑠𝑒𝑛(𝜙) cos(s) − sen(δ) cos(ϕ) sen(s) cos(γ)
+ cos(δ) cos(ϕ) cos(𝑠) cos(𝑤) + cos(𝛿) 𝑠𝑒𝑛(𝜙)𝑠𝑒𝑛(𝑠) cos(𝛾) cos(𝑤)
+ cos(𝛿) 𝑠𝑒𝑛(𝛾)𝑠𝑒𝑛(𝑠)𝑠𝑒𝑛(𝑤) 

Ecuación 33 

 

Donde: 

δ = Ángulo de declinación solar [rad]. 

ϕ = Latitud [rad]. 

w = Ángulo horario [rad]. 

s = Pendiente [rad]. 

γ = Exposición [rad]. 

 

La Exposición y Pendientes se obtuvieron a partir del modelo digital de elevación 

(DEM) derivado de la misión SRTM. La declinación solar se obtuvo en base a Cooper 

(1969): 

 

𝛿 = 23,45°𝑠𝑒𝑛 (
360

365
(𝐷𝑂𝑌 + 284)) 

Ecuación 34 

 

Y el ángulo horario se estimó a través de la Ecuación 35 (Allen et al., 1998): 

 

𝑤 =
𝜋

12
[(𝐻𝑟 +

2

30
(𝐿𝑧 − 𝐿𝑚) + 𝑆𝑐) − 12] 

Ecuación 35 

 

Donde: 

Hr = Hora local para la cual se estima w [Hr]. 

Lz = Longitud del centro de la zona del tiempo local (para Chile corresponde 45°) [°]. 

Lm = Longitud [°]. 

Sc = Corrección estacional para el tiempo solar (Allen et al., 1998) [Hr]. 

 

Sc se obtiene a partir de: 
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𝑆𝑐 = 0,1645𝑠𝑒𝑛(2𝑏) − 0,1255 cos(𝑏) − 0,025𝑠𝑒𝑛(𝑏) 
Ecuación 36 

 

El parámetro ‘b’ se calcula a en función de DOY (Ecuación 37): 

 

𝑏 =
2𝜋(𝐷𝑂𝑌 − 81)

364
 

Ecuación 37 

 

Balance Radiativo: El cálculo de la Radiación Neta se hace a través de la ecuación de 

balance Radiativo (Brutsaert, 1982, Bastiaanssen et al., 1998a, Jacob et al., 2002, 

Verstraeten et al., 2005, Chehbouni et al., 2008): 

 

𝑅𝑁 = (1 − 𝑎𝑠)𝑅𝑔 + 𝜖𝜆(𝑅𝑎 − 𝜎𝑇𝑠
4) 

Ecuación 38 

 

Donde: 

αs = Albedo superficial [-]. 

Rg = Radiación global al instante del paso del satélite [W m-2]. 

ελ = Emisividad superficial [-]. 

Ra = Radiación de onda larga descendente al instante del paso del satélite [W m-2]. 

σ = Constante de Boltzmann (5,67x10-8) [W m-2 K-4]. 

Ts = Temperatura de Superficie [K]. 

 

Dentro de la componente del balance radiativo, la primera componente corresponde a la 

radiación en el espectro de onda corta, y la segunda al espectro de onda larga. αs y Ts se 

estima a partir de la información satelital de las ecuaciones 15 y 16 respectivamente, ελ 

se deriva del algoritmo mejor evaluado en base a la validación de Ts, Rg  se obtiene a 

partir de la estimación de la Ecuación 30. Respecto a la radiación de onda larga 

descendente, se estimó mediante la Ecuación 39 (Brutsaert, 1975): 

 

𝑅𝑎 = 𝜀𝑎𝜎𝑇𝑎
4 

Ecuación 39 

Donde 

ɛa = emisividad de la atmósfera [-]. 

Ta = Temperatura del aire [K]. 

 

La emisividad de la atmósfera se obtiene a partir de la Ecuación 40 (Brutsaert, 1975): 

 

𝜀𝑎 = 1,24 (
𝑒

𝑇𝑎
)

1
7
 

Ecuación 40 

 

Donde: 

e = Presión real de vapor de agua [hPa]. 

 

La presión de vapor de agua se calculó a partir de la Ecuación 41 (Allen et al., 1998): 
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𝑒 = (
𝐻𝑅

100
) 6,112exp (

17,67𝑇𝑎

𝑇𝑎 + 243,5
) 

Ecuación 41 

 

Con esta información procesada, se utilizó como información de entrada para el cálculo 

de ETa para cuatro modelos “de una capa” distintos. El primer método corresponde a 

SEBS (Surface Energy Balance System) propuesto por Su (2002), SEBAL (Surface 

Energy Balance Algorithm for Land), algoritmo creado por Bastiaanssen et al, (1998), 

METRIC (Mapping Evapotraspiration at high Resolution with Internalized 

Calibration), metodología derivada de SEBAL (Allen et al., 2007a) y SSEBop 

(Operational Simplified Surface Energy Balance), técnica propuesta por Senay et al, 

(2013). 

 

Estimación de la Evapotranspiración Real 

 

SEBS: SEBS es un algoritmo propuesto para estimar flujos turbulentos y la fracción 

evaporativa utilizando información satelital e información meteorológica (Su, 2002). 

Este método estima ETa a través de la ecuación de balance de energía (Ecuación 3). RN 

se deriva del balance radiativo (Ecuación 38), G tiene un valor despreciable (~0) para 

información diaria (Brutsaert, 1982, Senay et al., 2013), H se obtiene a partir de la teoría 

de semejanza de Monin-Obukhov usando la capa superficial atmosférica como interfaz 

para la modelación de perfiles verticales, esta relación se resuelve mediante el siguiente 

sistema de ecuaciones: 

 

𝑢𝑧 =
𝑢∗

𝑘
[ln (

𝑧 − 𝑑0

𝑧0𝑚
) − Ψ𝑚 (

𝑧 − 𝑑0

𝐿
) + Ψ𝑚 (

𝑧0𝑚

𝐿
)] 

Ecuación 7 

 

𝑑𝑇 = 𝑇𝑎 − 𝑇𝑎𝑒𝑟𝑜 =
𝐻

𝑘𝑢∗𝜌𝐶𝑝
[ln (

𝑧 − 𝑑0

𝑧0ℎ
) − Ψℎ (

𝑧 − 𝑑0

𝐿
) + Ψℎ (

𝑧0ℎ

𝐿
)] 

Ecuación 42 

 

𝐿 = −
𝜌𝐶𝑝𝑢∗

3𝑇𝑣

𝑘𝑔𝐻
 

Ecuación 43 

 

Donde: 

Ψh = Función de corrección de estabilidad para la transferencia de calor sensible [-]. 

z0h = Altura de la rugosidad para la transferencia de calor sensible [-]. 

Tv = Temperatura Virtual [K]. 

g = aceleración de la gravedad (~9,8) [m s-2]. 

 

Los valores de z0m se derivaron a partir de cada cobertura presente en el área de estudio 

(Bastiaanssen, 1998, Anexo 5). Las funciones Ψm y Ψh se calcularon en base a las 

funciones indicadas por Brutsaert (1982) para condiciones inestables (Ecuación 44 y 

45), y para condiciones estables se utilizó la función determinada por Beljaars y 

Holtslag (1991) detallada en la Ecuación 46: 
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Ψ𝑚 = 2ln (
1 + 𝑥

1 + 𝑥0
) + ln (

1 + 𝑥2

1 + 𝑥0
2) − 2tan−1(𝑥) + 2tan−1(𝑥0) 

Ecuación 44 

 

Ψℎ = 2ln (
1 + 𝑦

1 + 𝑦0
) 

Ecuación 45 

 

Ψ𝑚 = Ψℎ = −5 (
𝑧

𝐿
) 

Ecuación 46 

 

El parámetro x corresponde a: 

 

𝑥 = (1 − 𝛾𝑚𝜍)
1

4⁄  
Ecuación 47 

 

Donde: 

γm = Coeficiente experimental [-]. 

ς equivale a:  

𝜍 =
𝑧

𝐿
 

Ecuación 48 

 

Y el parámetro x0 se obtiene a partir de: 

 

𝑥0 = (1 − 𝛾𝑚𝜍
𝑧0𝑚

𝑧
)

1
4⁄

 

Ecuación 49 

 

El parámetro y corresponde a: 

 

𝑦 = (1 − 𝛾ℎ𝜍)
1

2⁄  
Ecuación 50 

 

Donde: 

γh = Coeficiente experimental [-]. 

 

Los coeficientes experimentales varían en base a distintas observaciones de la capa 

límite de la atmósfera (Webb 1970, Dyer y Hicks, 1970, Businger et al., 1971, Dyer, 

1974, Garrat 1977, Wieringa, 1980, Dyer y Bradley, 1982, Webb, 1982). Para este 

estudio, se consideró el valor con mejor ajuste evaluado por Dyer (1974), por lo que γm 

y γh = 16. Para definir la estabilidad atmosférica, se evaluó en función L; Si L>0, se 

define como condición de una atmósfera estable, L=0 es una atmósfera neutra y si L<0, 

la atmósfera se considera inestable (Brutsaert, 1999). 
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Para determinar el valor de ASL, se utilizó los valores medios indicados en la función 

de Brutsaert (1999): 

 

𝑧 = 𝛼
𝛽

𝛼
 

Ecuación 51 

 

Donde:  

α = 0,12 [-]. 

β = 125 [-]. 

 

Taero, no se puede estimar de forma directa, por lo que se suele reemplazar por el valor 

Ts (Jia, 2004), por ende, se asumió que Taero = Ts.  

 

La temperatura virtual se obtuvo a partir de la Ecuación 52 (Wallace et al., 2006): 

 

𝑇𝑣 = 𝑇𝑎

1 + (
𝑟𝑣

𝜀𝜀
)

1 + 𝑟𝑣
 

Ecuación 52 

 

Donde: 

rv = Razón de mezcla [-]. 

εε = Razón de las constantes de gases del aire y vapor de agua (~0,622) [-]. 

 

La razón de mezcla se calculó a partir de la Ecuación 53: 

 

𝑟𝑣 =
𝜀𝜀𝑒𝑠

𝑃𝑎 − 𝑒𝑠
 

Ecuación 53 

 

Donde: 

Pa = Presión de aire [KPa]. 

 

La presión de aire se estimó a partir de la Ecuación 54, la cual está en función de la 

Altitud (Allen et al., 2005, Senay et al., 2013): 

 

𝑃𝑎 = 101,3 (
293 − 0,0065𝐴𝑙𝑡

293
)

5,23

 

Ecuación 54 

 

Donde: 

Alt = Altitud [m]. 

 

Para resolver el sistema de ecuaciones se utilizó el Método de Broyden (Press et al., 

1997), por lo que se ejecutó una iteración en donde los valores iniciales de Ψm y Ψh = 0, 

asumiendo condiciones neutrales como condición inicial. 

 



31 

 

z0h que cambia con las características de la superficie, el flujo atmosférico y el estado 

térmico-dinámico de la superficie (Su, 2002). Esta variable se puede derivar a través del 

modelo propuesto por Su et al. (2001), este modelo requiere de la forma funcional que 

define la estructura vertical del dosel con el fin de definir el coeficiente de extinción del 

perfil de viento dentro de la canopia (nec), el coeficiente está en función del área de 

arrastre de hoja acumulada al tope de la vegetación (Su, 2002). 

 

𝑛𝑒𝑐 =
𝐶𝑑𝐿𝐴𝐼

2𝑢∗
2

𝑢2⁄
 

Ecuación 55 

 

Donde: 

nec = Coeficiente de extinción del perfil de viento dentro de la canopia [-]. 

Cd = Coeficiente de arrastre de elementos foliares ~0,2 (Su, 2002) [-]. 

LAI = Índice de área foliar [m.2 m-2]. 

 

LAI fue estimado a partir de la función empírica dada por Waters et al. (2000): 

 

𝐿𝐴𝐼 = −
ln (

0,69 − 𝑆𝐴𝑉𝐼
0,59

)

0,91
 

Ecuación 56 

 

Donde: 

SAVI = Índice Vegetacional ajustado al suelo [-]. 

 

Se debe considerar que este modelo considera un LAI máximo de 6 [m2m-2], por lo que 

todo valor superior a 6 es reclasificado al valor máximo (Waters et al., 2000). La 

fórmula de SAVI corresponde a la siguiente (Huete, 1988): 

 

𝑆𝐴𝑉𝐼 = (1 + 𝐿)
(𝜌𝐼𝑅𝐶 − 𝜌𝑅)

(𝜌𝐼𝑅𝐶 + 𝜌𝑅 + 𝐿)
 

Ecuación 57 

 

Donde: 

L = Línea de suelo derivado del diagrama de dispersión entre el espectro de infrarrojo 

cercano y rojo [-]. 

 

El valor de L se ajusta en base a la densidad de vegetación presenta en el paisaje, donde 

L=1 se aplica para zonas con densidad muy baja, L=0,5 para zonas con densidad 

intermedia, y L=0,25 para zonas con alta densidad de vegetación (Huete, 1988). 

Considerando que la superficie principalmente consta de praderas dentro del área de 

estudio en base a Land Cover de Chile (Zhao et al., 2016), se utilizó un valor de L=0,25, 

ya que se consideró la cobertura de pradera como una superficie de vegetación densa. 

 

El valor de z0h se puede estimar a través de la Ecuación 58: 
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𝑧0ℎ =
𝑧0𝑚

exp (𝑘𝐵−1)
 

Ecuación 58 

 

Donde: 

B-1= Valor inverso del número de Stanton [-]. 

 

El valor de kB-1 se puede obtener de la Ecuación 59 (Su et al., 2001): 

 

𝑘𝐵−1 =
𝑘𝐶𝑑

4𝐶𝑡
𝑢∗

𝑢 (1 − exp (
−𝑛𝑒𝑐

2⁄ )
𝑃𝑣

2 + 2𝑃𝑠𝑃𝑣

𝑘
𝑢∗

𝑢⁄ 𝑧0𝑚
ℎ⁄

𝐶𝑡
∗ + 𝑘𝐵𝑠

−1𝑃𝑠
2 

Ecuación 59 

 

Donde: 

Ct = Coeficiente de transferencia de calor para las hojas (~0,0125) [-]. 

Ct
* = Coeficiente de transferencia de calor para el suelo [-].  

Pv = Proporción de vegetación de la superficie [-]. 

Ps = Proporción de suelo de la superficie [-]. 

 

Ct
* se estima a partir de la Ecuación 60: 

 

𝐶𝑡
∗ = 𝑃𝑟(−2

3⁄ )𝑅𝑒∗

(1
2⁄ )

 

Ecuación 60 

 

Donde: 

Pr = Número de Prandt (0,71) [-]. 

Re* = Rugosidad del Número de Reynolds [-]. 

 

Re*, se deriva a partir de la Ecuación 61: 

 

𝑅𝑒∗ =
ℎ𝑠𝑢∗

𝑣
 

Ecuación 61 

 

Donde: 

hs = altura de rugosidad para el suelo (~ 0,005) [m]. 

v = viscosidad cinemática del aire [m2 s-1]. 

 

El valor de v se desprende a partir de la Ecuación 62 (Massman, 1999): 

 

𝑣 = 0,00001327(𝑃0 𝑃𝑎⁄ )(𝑇𝑎 𝑇0⁄ )1,81 
Ecuación 62 

 

Donde: 

P0 = 101,3 [kPa]. 

T0 = 273,15 [K]. 
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El primer término de la Ecuación 59 se basa en el modelo de un dosel completo 

(Choudhury y Monteith, 1988), el tercer término corresponde a un modelo para suelo 

desnudo (Brutsaert, 1982) y el segundo término describe la interacción entre el suelo y 

la vegetación (Su, 2002). La condición kBs
-1 se obtuvo a partir de la siguiente relación: 

 

𝑘𝐵𝑠
−1 = 2,46(𝑅𝑒∗)

1
4 − ln (7,4) 

Ecuación 63 

 

Para determinar la fracción evaporativa, SEBS considera la consideración del balance 

de energía bajo condiciones límite (Su, 2002). Para el límite seco, λE (o evaporación) se 

vuelve cero dada la limitación de la humedad del suelo y la presencia de H máximo. 

 

𝐻𝑚𝑎𝑥 = 𝑅𝑁 
Ecuación 64 

 

El límite húmedo, donde la evaporación solo está limitada por la energía sobre la 

superficie y las condiciones atmosféricas, el flujo de calor sensible toma un valor 

mínimo: 

 

𝜆𝐸𝑤𝑒𝑡 = 𝑅𝑁 − 𝐻𝑤𝑒𝑡 
Ecuación 65 

 

De esta forma, la fracción evaporativa relativa se puede evaluar como se indica en la 

Ecuación 66 (Su, 2002): 

 

Λ𝑟 =
𝜆𝐸

𝜆𝐸𝑤𝑒𝑡
= 1 −

𝐻 − 𝐻𝑤𝑒𝑡

𝐻𝑚𝑎𝑥 − 𝐻𝑤𝑒𝑡
 

 Ecuación 66 

 

En el límite húmedo de la superficie, la resistencia interna de la superficie es cercana a 

cero, por lo que aplicando la ecuación modificada en base a la ecuación de Penman-

Monteith (Ecuación 10), Su (2002) estableció el flujo de calor sensible para el límite 

húmedo (Ecuación 67): 

 

𝐻𝑤𝑒𝑡 =
(𝑅𝑁 −

𝜌𝐶𝑝(𝑒𝑠 − 𝑒𝑎)
𝑟𝑒𝑤𝛾 )

(1 +
Δ
𝛾)

⁄  

Ecuación 67 

 

Donde: 

rew = resistencia externa para el límite húmedo [s m-1]. 

 

rew se determina a partir de la Ecuación 68: 

 

𝑟𝑒𝑤 =
1

𝑘𝑢∗
[ln (

𝑧 − 𝑑0

𝑧0ℎ
) − Ψℎ (

𝑧 − 𝑑0

𝐿𝑤
) + Ψℎ (

𝑧0ℎ

𝐿𝑤
)] 

Ecuación 68 
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La longitud de estabilidad para el límite húmedo (Lw), puede ser estimado de la 

siguiente forma (Ecuación 69): 

 

𝐿𝑤 = −
𝜌𝑢∗

3

0,61𝑘𝑔
𝑅𝑁

𝜆

 

Ecuación 69 

 

λ depende de la temperatura del aire, Harrison (1963) estableció la relación, expresada 

en la Ecuación 70: 

 

𝜆 = 2.501.000 − (2.361𝑇𝑎) 
Ecuación 70 

 

El flujo de calor latente se puede obtener a partir de la fracción evaporativa relativa y el 

flujo de calor latente del límite húmedo (Ecuación 71).  

 

𝜆𝐸 = Λ𝑟𝜆𝐸𝑤𝑒𝑡 
Ecuación 71 

 

Con λE estimado se calcula ETa: 

 

ET𝑎 =
𝜆𝐸

𝜆
86.400𝐶𝑑𝑖   

Ecuación 72 

 

Donde: 

ETa = Evapotranspiración Real [mm dia-1] 

Cdi = Coeficiente de la razón entre radiación neta instantánea y diaria [-]. 

 

El valor de 86.400 corresponde a la cantidad de segundos de un día. Debido a que la 

proporción de radiación neta a lo largo del día no es constante, es necesario aplicar un 

coeficiente entre la radiación neta instantánea y diaria para extrapolar a un valor diario. 

El valor de Cdi se obtuvo a partir del método propuesto por Sobrino et al. (2007), que se 

ajusta a la curva en base al día del año. La Ecuación 73 presenta esta proporción válida 

para el hemisferio sur: 

 

𝐶𝑑𝑖 = {
𝐷𝑂𝑌 ≥ 183 ⇒ − 7 ∙ 10−6(𝐷𝑂𝑌 − 183)2 + 0,0027(𝐷𝑂𝑌 − 183) + 0,124

𝐷𝑂𝑌 < 183 ⇒−7 ∙ 10−6(𝐷𝑂𝑌 + 183)2 + 0,0027(𝐷𝑂𝑌 + 183) + 0,124
 

Ecuación 73 

 

SEBAL: El modelo SEBAL considera que, para calcular el flujo de calor latente, 

primero necesario estimar el flujo de calor sensible. H se calcula con el supuesto de que 

en los pixeles húmedos H=0 y pixeles extremadamente secos se H=RN (Bastiaanssen et 

al., 1998). Estas coberturas presentes en la imagen se deben determinar manualmente 

por el usuario, y deben representar situaciones extremas de las condiciones del paisaje, 

es decir, el pixel caliente es una superficie donde H es cercano al máximo, y λE casi 



35 

 

nulo, en otras palabras, superficies secas como suelo desnudo para el pixel seco y a un 

cuerpo de agua donde el flujo de calor latente sea semejante al máximo para el pixel 

húmedo (Bastiaanssen et al., 1998). Esta selección de pixeles fue aplicada para cada 

escena usando como filtro la cartografía de coberturas, seleccionando los valores 

máximos de Ts para el pixel seco para coberturas correspondiente a suelo desnudo y 

superficies urbanas, y los valores mínimos de Ts para el pixel húmedo dentro de la 

categoría de cuerpos de agua (Figura 11). 

 

 
   Figura 11. Representación de pixeles extremos en algoritmo SEBAL. 

 

Para todo el paisaje se desconoce el valor de H y λE, sin embargo, se conocen los 

valores de los pixeles extremos, de esta manera SEBAL establece el valor de dT para 

todo el paisaje asumiendo el supuesto de la existencia de una relación lineal entre Ts y 

dT, donde el valor mínimo de dT se ubica en el pixel húmedo y el valor máximo de dT 

corresponde al pixel caliente (Figura 12).  

 

 
   Figura 12. Ejemplo de Relación lineal de Ts y dT en pixeles extremos. 
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La relación para toda la escena satelital se establece a partir de la Ecuación 74: 

 

𝑑𝑇 = 𝑐1𝑇𝑠 + 𝑐2 
Ecuación 74 

 

Donde: 

c1 = pendiente de la regresión lineal [-]. 

c2 = intercepto de la regresión lineal [-]. 

 

Para estimar el valor de H para todo el paisaje, SEBAL se basa en la Ecuación 75, 

obteniendo H en condiciones neutras: 

  

𝐻 = 𝜌𝐶𝑝

𝑑𝑇

𝑟𝑎ℎ
 

Ecuación 75 

 

La Resistencia aerodinámica es calculada a partir de la altitud y la velocidad de viento 

en condiciones atmosférica neutra (Sceicz et al., 1969) 

𝑟𝑎ℎ=

(ln (
𝑧 − 𝑑

𝑧0
))

2

𝑘2𝑢
 

Ecuación 76 

 

Luego, este valor debe ser corregido para considerar las condiciones de estabilidad 

atmosférica generadas por la rugosidad y el calentamiento de la superficie 

(Baastiaanssen et al., 1998). La altura de la capa superficial atmosférica se asumió con 

un valor de 200m (Bastiaanssen et al., 1998). Para integrar las condiciones de 

estabilidad, SEBAL aplica la teoría de Monin-Obukhov en un proceso iterativo, el valor 

de L se obtiene a través de la Ecuación 43, pero en este caso los valores ψm y ψh se 

generan por medio de 3 perfiles de altura distintos (200, 2 y 0,1m.). Para condiciones 

inestables, se usó el algoritmo de Paulson y Webb (1970): 

 

Ψ𝑚(200𝑚) = 2 ln (
1 + 𝑥(200𝑚)

2
) + ln (

1 + 𝑥(200𝑚)
2

2
) − 2 tan−1(𝑥) + 0,5𝜋 

Ecuación 77 

 

Ψℎ(2𝑚)
= 2 ln (

1 + 𝑥(2𝑚)
2

1 + 𝑦0
) 

Ecuación 78 

 

Ψℎ(0,1𝑚)
= 2 ln (

1 + 𝑥(0,1𝑚)
2

1 + 𝑦0
) 

Ecuación 79 
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Los valores de x se derivan de la Ecuación 47 y 48, donde se reemplazan los valores de 

z por las alturas de los distintos perfiles de altura. Para condiciones estables se estimó a 

partir de la Ecuación 46, donde z fue estimado para los 3 perfiles de altura.  

 

Se procedió a calcular u* corregido a nivel de ASL resolviendo la Ecuación 80: 

 

𝑢∗ =
𝑢𝑧𝑘

ln (
200
𝑧0𝑚

) − Ψ𝑚(200𝑚)

 

Ecuación 80 

 

Una vez computado u*, rah se recalcula modificando la Ecuación 76: 

 

𝑟𝑎ℎ =
ln (

2
0,1) − Ψℎ(2𝑚)

+ Ψℎ(0,1𝑚)

𝑘𝑢∗
 

Ecuación 81 

 

Para proseguir la iteración, la Ecuación 75 es recalculada reemplazando rah por el valor 

corregido, este procedimiento se repitió para cada imagen hasta que la diferencia de 

error fuera menor al 0,001% utilizando como condicionante un mínimo de 50 

iteraciones.  

 

METRIC: METRIC al igual que SEBAL considera que el flujo de calor sensible se 

estima utilizando la diferencia de temperatura de aire y aerodinámica en base a la 

relación lineal entre los pixeles fríos y calientes presentes en un paisaje heterogéneo. A 

diferencia de SEBAL, METRIC asume que el pixel frío corresponde a una cobertura de 

alfalfa irrigada, donde el valor de H y λE se deriva a partir la Ecuación estandarizada de 

Penman-Monteith (Ecuación 10) modificada para valores horarios (Allen et al., 2007). 

 

Para definir el pixel frío, se debe considerar que este corresponde a una superficie de 

alfalfa irrigada con 0,5m de altura, con un LAI mayor a 4m2 m-2 (Figura 13). 

 

 
   Figura 13. Representación de pixeles extremos en algoritmo METRIC. 
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Para detectar esta cobertura en el paisaje, se enmascaró las imágenes con cobertura de 

pradera con un LAI igual y superior a 4, una vez aplicada la máscara, se extrajo el pixel 

correspondiente a la mediana de este conjunto de datos. A este pixel se le aplicó la 

Ecuación 74 y 10, considerando un kc = 1,05 y un ks=1 para cobertura de alfalfa. El flujo 

de calor latente se estimó a partir de la Ecuación 82 (Allen et al., 2007a): 

 

𝜆𝐸 =
𝜆 ∙ 𝐸𝑇𝑟

86400𝐶𝑑𝑖
 

Ecuación 82 

 

Con el valor λE, se calcula H del pixel húmedo a partir de la Ecuación 3, para el período 

de bajo crecimiento de praderas la cobertura del pixel húmedo suele ser más húmedo 

que el de la cobertura ideal de alfalfa (Allen et al., 2007a, Allen et al., 2007b), por lo 

que el cálculo de ETr de alfalfa está estima en función del NDVI (Ecuación 82). 

 

𝐸𝑇𝑟 = 1,25𝑁𝐷𝑉𝐼 
Ecuación 83 

 

La condición los meses de menor crecimiento se determinaron en base al crecimiento de 

praderas de la Región de Los Lagos del portal GeoPrads3, fecha coincidente con los 

meses de invierno. El pixel seco se determina de la misma forma que en SEBAL, al 

igual que el procedimiento para obtener dT y H para toda la escena de la imagen 

satelital, por lo que la estimación de la ETa se estableció igual que SEBAL. 

 

SSEBop: A diferencia de los otros modelos, SSEBop está orientado ser un modelo 

simplificado para determinar el balance de energía superficial (Senay et al., 2013), este 

modelo ya ha sido validado en Chile, y ha demostrado ser efectivo para estimar ETa en 

zonas semi-áridas (Olivera-Guerra et al., 2017). Este método estima ETa a partir de la 

Ecuación FAO56 (Ecuación 10), aplicando como factor el factor de cultivo y la fracción 

evaporativa: 

 

𝐸𝑇𝑎 = Λ𝑘𝑐𝐸𝑇0 
Ecuación 84 

 

Donde: 

Λ = Fracción evaporativa [-]. 

 

El valor de kc fue considerado = 1 (Allen et al., 1998), y la fracción Evaporativa se 

estimó en base a la temperatura de la superficie y temperaturas de referencia (Senay et 

al., 2013, Singh y Senay, 2015): 

 

Λ =
𝑇𝑠𝐶𝑎𝑙𝑖𝑒𝑛𝑡𝑒 − 𝑇𝑠

𝑇𝑠𝐶𝑎𝑙𝑖𝑒𝑛𝑡𝑒 − 𝑇𝑠𝐹𝑟í𝑜
 

Ecuación 85 

 

                                                 
3 http://geoprads.uchile.cl 
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Donde: 

TsCaliente = Ts estimado como referencia ‘caliente’ de la escena satelital [K]. 

TsFrío = Ts estimado como referencia ‘fría’ de la escena satelital [K]. 

 

Para determinar TsFrío es necesario aplicar un factor de corrección para cada escena. El 

supuesto que define SSEBop para definir TsFrío se basa en las superficies que tienen una 

tasa de ET semejante a ET0, donde Ts tiene un valor semejante a Ta, por ende, hay un 

flujo de calor sensible despreciable (Senay et al., 2013). Este factor de corrección se 

aplica en base a la Temperatura del aire máxima, que sirve para calibrar la relación Ts 

~Ta, que se obtiene a partir de la siguiente ecuación: 

 

𝑇𝑠𝐹𝑟í𝑜 = 𝑐𝑇𝑎 
Ecuación 86 

 

Donde: 

c = Factor de corrección que correlaciona Ta y Ts a una superficie completamente 

evapotranspirante. 

 

El factor de corrección se determina como el promedio entre Ta y Ts para superficies 

con un NDVI superior a 0,8. Esta relación se determina a partir de la Ecuación 87 

(Senay et al., 2013): 

 

𝑐 =
𝑇𝑠

𝑇𝑎
 

Ecuación 87 

 

Para el cálculo de c, se seleccionó cada escena usando solo pixeles con un NDVI > 0,8.  

 

El caso de la condición límite caliente, es igual a la diferencia constante que existe (dT) 

entre TsFrío y TsCaliente. El cálculo TsCaliente se detalla en la Ecuación 88 (Senay et al., 

2013, Olivera-Guerra et al., 2017): 

 

𝑇𝑠𝐶𝑎𝑙𝑖𝑒𝑛𝑡𝑒 = 𝑇𝑠𝐹𝑟í𝑜 + 𝑑𝑇 
Ecuación 88 

 

Para estimar el valor predefinido de dT se asume la condición de un paisaje 

correspondiente a un suelo desnudo seco y caliente, con un flujo de calor sensible 

máximo (Ecuación 57), con una resistencia aerodinámica representativa y constante de 

un suelo seco y desnudo, por lo que se definió un valor de rah constante de 110 s.m-1 

(Qiu et al., 1998). El cálculo de dT se deriva de la Ecuación 75 con las condiciones de 

una superficie seca (Ecuación 89): 

 

𝑑𝑇 =
110𝑅𝑁

𝜌𝑎𝐶𝑝
 

Ecuación 89 

 

Se aplicaron los algoritmos SEBS, SEBAL, METRIC y SSEBop para la serie temporal 

de los años 2014-2016 para las praderas en el área de estudio. 
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Evapotranspiración In Situ 

 

Para estimar ET in situ, se utilizaron los datos de OCS para obtener ET0 a partir de la 

Ecuación 10 y se calculó ETc_adj en base a la Ecuación 11, donde kc=1 (Allen et al., 

1998), ks se determinó a partir de la información del tipo de suelo presente en OCS y el 

contenido volumétrico de agua para la zona de raíces de las praderas medido por la 

estación. La serie de suelo presente en la estación corresponde a la Serie “Corte Alto”, 

que se caracteriza en el Horizonte-A (0-18cm), zona donde se concentran las raíces de 

las praderas (CIREN, 2003). Para determinar la profundidad de las raíces de la pradera, 

se consideró el tamaño de las raíces de Lolium perenne o Ballica, la que en zonas de la 

Región de Los Lagos tienen una longitud de 5cm (INIA, s.f.) con un coeficiente p=0,6 

(Allen et al., 1998). Las propiedades del suelo para el cálculo de ks están indicados en el 

Cuadro 1:  

 

Cuadro 1. Propiedades Físicas del suelo en la zona de raíces para el cálculo de ks. 

Propiedad Física Volumen 

 m3.m-3 

Capacidad de Campo (33 

kPa) 

0,417 

Punto de Marchitez 

Permanente (1500 kPa) 

0,287 

Agua Total Disponible 

(ADT) 

0,0065 

Agua Fácilmente 

Aprovechable (AFA) 

0,0039 

 

Para el cálculo de Dr se utilizó el contenido volumétrico medido de agua medido en 

OCS a 7 cm. de profundidad para el final el final del día de ET calculado y del día 

anterior. 

 

Validación de la Evapotranspiración Real 

 

La validación de ETa en se contrastó la información entregada por SEBS, SEBAL, 

METRIC Y SSEBop con los datos entregados de la estación meteorológica OCS. 

 

 La evalución fue hecha a partir del cálculo del error cuadrado medio (RMSE), el error 

cuadrado medio relativo (RRMSE), el error absoluto medio (MAE) y el coeficiente de 

determinación (R2) para calibrar y validar los valores del período 2015-2016. 

 

𝑅𝑀𝑆𝐸 = √𝑏𝑖𝑎𝑠2 + σ2 
Ecuación 90 

 

Donde: 

σ = desviación estándar de los valores residuales. 

bias = valor medio de los valores residuales. 
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bias (Ecuación 91) funciona como indicador de exactitud del modelo y σ (Ecuación 

92) como indicador de precisión del modelo. 

 

𝑏𝑖𝑎𝑠 =
∑ Ɛ𝑖 −  Ɵ𝑖

𝑛
𝑖=1

n
 

Ecuación 91 

Donde: 

εi = valor estimado. 

θi = valor observado. 

n = número de observaciones. 

σ = √
∑ (Ɛ𝑖 −  Ɵ𝑖)2𝑛

𝑖=1

n − 1
 

Ecuación 92 

 

RRMSE está dado por la Ecuación 93. Este estadígrafo señala el error relativo medio a 

escala porcentual. 

 

𝑅𝑅𝑀𝑆𝐸 = 100 ∙
𝑅𝑀𝑆𝐸

𝜃𝑚𝑒𝑑𝑖𝑜
 

Ecuación 93 

Donde: 

θmedio = valor medio observado 

 

El error absoluto medio, estadígrafo que considera la distancia vertical promedio entre 

dos variables que representan el mismo fenómeno (Ecuación 94). 

 

𝑀𝐴𝐸 =
∑ |Ɛ𝑖 − Ɵ𝑖|𝑛

𝑖=1

n
 

Ecuación 94 

 

Finalmente, el grado de linealidad lo entregará el coeficiente de determinación entre la 

estación in-situ y la medida. La representación matemática está presente en la 

Ecuación 95.  

 

𝑅2 =
𝑆𝐶𝑅

𝑆𝐶𝑇
=

∑ (𝑦̂𝑖 − 𝑦̅𝑖)2𝑛
𝑖=0

∑ (𝑦𝑖 − 𝑦̅𝑖
𝑛
𝑖=0 )2

 

Ecuación 95 

Donde, 

SCR = suma de cuadrados de la regresión. 

SCT = suma total de los errores. 
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RESULTADOS Y DISCUSIÓN 

 

 

 

En la Figura 14 se muestran 4 mapas de albedo superficial con una cobertura de nubes 

menor al 50%. 

 

 
Figura 14. Albedo superficie para el área de estudio para distintas fechas entre 2014 y 

2016. Las áreas de color blanco dentro del área de estudio corresponden a pixeles sin 

datos debido a la presencia de nubes. 

 

El albedo presenta una menor cobertura de nubes para los meses entre Octubre a Marzo 

coincidiendo con el periodo estacional de primavera y verano, destacando las praderas 

con un valor promedio de un 0,16. Estas praderas presentan un albedo mayor que 

coberturas como bosques nativos o plantaciones forestales ubicados principalmente en 

la costa y zona este del área de estudio. Además, el albedo de praderas es superior en 

magnitud a zonas de suelo desnudo los cuales presentan un valor de 0,08 y se localizan 

principalmente hacia el este del área de estudio.  

 

Temperatura de Superficie: Ts fue validado usando los distintos datos de entrada de 

emivisidad de superficie y modelos atmosféricos. Cada modelo tuvo distinta cantidad de 

datos de entrada posibles para evaluar en la serie temporal, debido a la nubosidad y 

resolución espacial de cada una de estas (Cuadro 2). 

 

Cuadro 2. Cantidad de imágenes procesadas de Landsat 7 y 8 según modelos de 

atmósfera y emisividad utilizados. 
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  Información n L7 n L8 n Total 

1 Barsi-AstGED 23 13 36 

2 Barsi-MOD11 23 13 36 

3 Barsi-AstLIB 23 13 36 

4 Barsi-FCOVER 23 13 36 

5 MOD07-AstGED 15 7 22 

6 MOD07-MOD11 15 7 22 

7 MOD07-AstLIB 15 7 22 

8 MOD07-FCOVER 15 7 22 

9 AIRS-AstGED 22 6 28 

10 AIRS-MOD11 22 6 28 

11 AIRS-AstLIB 22 6 28 

12 AIRS-FCOVER 22 6 28 

 

El coeficiente de determinación y el error cuadrado medio para cada modelo está 

representado en la Figura 15 y 16 respectivamente: 

 

 
Figura 15. Matriz de R2 de Ts estimado usando distintos datos de entrada para 

emisividad y datos atmosféricos y Ts medido in situ. 
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Figura 16. Matriz de error cuadrático medio de Ts in situ y Ts estimado usando 

distintos datos de entrada para emisividad y datos atmosféricos. 

 

La base de datos de emisividad no impacta en el ajuste de los datos y no genera un 

efecto en la estimación del RMSE. De hecho, los valores corresponden a un valor de 

90% R2, y 2,97 K de RMSE, respectivamente. Esto implica un leve impacto en la 

estimación de Ts al utilizar diferentes bases de datos de emisividad para el cálculo de Ts. 

Sin embargo, es necesario destacar que los valores de emisividad derivados de 

FCOVER presenta menor linealidad (0,88) y error (3,38 K). Los datos con mayor R2 

(0,9) y menor RMSE (2,55 K) se presentan con los perfiles atmosféricos provenientes de 

AIRS. En base a lo anterior, la base de datos ASTER-GED, que tiene mayor resolución 

espacial y presenta valores de emisividad para distintas coberturas fue utilizada para 

estimar Ts como insumo a los modelos de ETa.  

 

Los datos de perfiles atmosféricos no evienciaron un impacto estadísticamente 

significativo en el ajuste linear ni en el valor de RMSE (p-value < 0,05). Si bien el 

sensor AIRS es el que tiene un mejor ajuste lineal (R2: 0,93) y menor error cuadrático 

medio (RMSE: 2,55 K) también es el que tiene menor cantidad de datos disponibles para 

toda la serie de tiempo (Cuadro 2). Dada las dos condiciones mencionadas, para la 

estimación de Ts se utilizaron los perfiles atmosféricos derivados de la calculadora de 

Barsi (R2: 0,89; RMSE: 3,03), ya que es la fuente de perfiles atmosféricos con mayor 

cantidad de datos y como fuente de datos de emisividad el mapa de ASTER-GED 

presentando la estimación y comparación de Ts en la Figura 17. 
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Figura 17. Resumen de Validación de Ts usando como información de entrada 

ASTER-GED (emisividad) y calculadora Barsi (perfil atmosférico). Las barras de 

error rojas corresponden a la desviación estándar temporal y las azules a la desviación 

estándar espacial. 

 

La estimación de Ts (Figura 17) utilizando ASTER-GED con Calculadora de Barsi, 

como datos de emisividad superficial y perfil atmosférico, presenta un ajuste lineal 

sobre el 89% totalizando 36 imágenes satelitales. Se puede apreciar que, a temperaturas 

altas dadas principalmente en el periodo estival, existe un aumento de la variación en 

los valores de Ts entregados por Landsat posiblemente influenciada por el manejo 

predial al cual corresponden los pixeles de la zona de validación. Este contrasta con los 

valores de invierno, de baja variabilidad debido a la homogeneidad que pueda tener las 

zonas utilizadas para validación.  

 

En la Figura 18 se presentan cuatro imágenes de Ts para días de primavera y verano en 

el área de estudio. Las zonas con mayor temperatura se ubican en la zona centro donde 

se concentran la mayor superficie de pradera, también sectores calientes en el este en la 

Cordillera de los Andes, donde en las zonas altas hay superficies con suelo desnudo, y 

así también las zonas con menor temperatura que corresponden a cuerpos de agua y 

sectores boscosos.  
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Figura 18. Ts para el área de estudio. Las áreas de color blanco dentro del área de 

estudio corresponden a pixeles sin datos debido a la presencia de nubes. 

 

 

En las imágenes de temperatura de superficie existe una variación según la época del 

año, donde los valores extremos se dan para los días de verano (Figura 19). La 

frecuencia de los valores de temperatura se concentra entre los 285 a 290 K, a excepción 

del día 31 de enero de 2016, donde la mayor densidad de pixeles se ubica entre los 

rangos 293 a 295 K, aproximadamente. 

 

 
Figura 19. Histogramas de Ts para el área de estudio para cuatro imágenes de la   

temporada vernal-estival. 
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Datos meteorológicos y Radiación Neta: En la Figura 20 se presentan 4 mapas para cada 

una de las cuatro variables meteorológicas (Ta, Rg, u y HR) para un día de verano, otoño, 

invierno y primavera para fechas coincidentes con las imágenes satelitales. Se puede 

visualizar que hay una variación estacional y espacial para todas las variables. 

 

En los mapas de temperatura del aire, radiación solar instantánea y humedad relativa se 

puede observar la influencia de la nubosidad sobre las variables meteorológicas, por 

ejemplo: para el día 27 de diciembre de 2014, imagen donde Chiloé está nublado, como 

parte de su condición meteorológica habitual (Apéndice 4). 
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Figura 20. Datos meteorológicos para el área de estudio. A) corresponde a radiación 

global instantánea [W m-2], B) temperatura del aire [K], C) velocidad del viento [m s-

1] y D) humedad relativa [%]. 

 

Los datos interpolados presentan un marcado efecto sitio específico de las estaciones 

meteorológicas utilizadas en la interpolación, con un error cuadrático medio de 6,12 % 

de Humedad relativa, 248 W m-2 de Radiación global, 0,90 K de Temperatura de aire y 

1,15 m s-1 de la velocidad de viento (Apéndice 5). Para el caso del viento y la humedad 

relativa, la influencia de la topografía, así como la distribución de las estaciones no 

permiten generar una buena estimación en el sector occidental de la zona de estudio. Así 

mismo, la estacionalidad se ve marcada principalmente por la inexistencia de estaciones 

meteorológicas entregando un mapa suavizado para ciertas estaciones, como el caso del 

viento en primavera y los valores de toda la zona este para las cuatro variables 

meteorológicas estimadas mediante interpolación.  

 

En la Figura 21 se presentan cuatro imágenes de RN estimada a partir de información 

satelital y meteorológica para el área de estudio con menor presencia de nubes de la 

serie temporal (período vernal-estival). La información procesada se utilizó como datos 

de entrada para los modelos de balance de energía superficial para la estimación de ETa. 

 

 
Figura 21. Radiación neta instantánea [W m-2] para el área de estudio. Las áreas de 

color blanco dentro del área de estudio corresponden a pixeles sin datos debido a la 

presencia de nubes y las líneas en blanco de la imagen del 7 de enero de 2016 se debe 

al problema de medición del SLC-off de Landsat 7. 

 

La radiación neta instantánea en el área de estudio presenta diferentes valores según la 

topografía. Esto se debe a que la componente de radiación de onda corta de RN está en 

función de la radiación global instantánea, la cual fue estimada considerando la 

pendiente y la exposición de la superficie. Además, los valores de RN se diferencian en 
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las distintas coberturas del área de estudio, donde la radiación neta media de la pradera 

equivale a 606,24 W m-2, cuerpos de agua 767,15 W m-2 y de superficies boscosas 

659,47 W m-2.  

 

Estimación de la Evapotranspiración Real en sistemas pastoriles 

 

La Figura 22 muestra las estimaciones de Ts y RN y su respectiva variación estacional 

con máximos y mínimos durante el verano e invierno, respectivamente. De hecho, 

durante invierno, los valores medios diarios de Ts tienen un valor fluctúa entre los 270-

280 K y para verano 288-295 K. Por otra parte, RN presentó valores entre 0,5-3 MJ m-2 

y 6-16 MJ m-2 en invierno y verano, respectivamente. Se evidencia además una 

variación periódica de los valores directamente ligada a la nubosidad. Estas variables, 

están correlacionadas con los flujos de energía superficial (H y λE), energía que incide 

en la demanda evapotranspirativa. Para días despejados RN es más alta y, por ende, 

mayor la Evapotranspiración y temperatura de superficie. 

 
   Figura 22. Serie temporal de Radiación Neta y temperatura de superficie en OCS. 

 

Evapotranspiración de cultivo ajustado y Evapotranspiración Real derivado de modelos 

de balance de energía superficial 

 

La serie temporal de Evapotranspiración Real diaria estimada por todos los modelos 

(SEBS, SEBAL, METRIC, SSEBop) y la Evapotranspiración de cultivo ajustada se 

presentan en la Figura 23. 
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Figura 23. Serie Temporal resumen de ETa derivada de moles SBES, SSEBop, 

SEBAL y METRIC, y ETc_adj estimada de la estación in-situ. 

 

Todos los modelos (SEBS, SEBAL. METRIC y SSEBop) y estimación in situ tienen un 

comportamiento estacional marcado (Figura 23). El período de primavera y verano 

presentan una mayor disponibilidad de datos estimados por los modelos, los que pueden 

ser validados con los datos in situ ETc_adj estimada en OCS. Las estimaciones de   

ETc_adj presenta una demanda hídrica superior a 1 mm dia-1 para la época invernal y 

entre 2-6 mm día-1 para la época estival, donde la variabilidad es coincidente con RN y 

Ts. La estación Oromo tiene una evapotranspiración anual media de 658,34 mm año-1, 

donde la mayor demanda hídrica se presenta durante los meses de primavera y verano 

opuesto a los meses con la menor precipitación (Apéndice 6). Respecto a las 

estimaciones de evapotranspiración mediante los modelos, es necesario destacar que 

SEBS y SEBAL sobreestima los valores de ETa en un 35,84% y 59,68%, 

respectivamente. En cambio, METRIC lo subestima para los periodos de mayor 

evapotranspiración en un 62,93%. SSEBop tiende a sobreestimar los valores en otoño-

invierno en 16,81% y subestimar los valores de primavera-verano en un 34,17 %.  

 

En el siguiente mapa se representan los 4 modelos para los sistemas pastoriles para el 

período con mayor demanda evapotranspirativa, correspondiente a algunos días sin 

nubes de primavera y verano (Figura 24). 
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Figura 24. Mapas de ETa para la cobertura de pradera del período para primavera-

verano del área de estudio, los mapas pueden presentar sectores sin información 
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debido a la presencia de nubes o limitantes del modelo. La información de ETa está 

sobre una capa de topografía de la región representada en escala de grises. 

 

La fracción evaporativa de SEBS sobreestima un 64,47% sobre el resto de los modelos 

para el mes de verano debido a que la resistencia aerodinámica modelada es sub-

estimada (rah media= 54.35 m s-1). Los modelos SEBAL y METRIC presentan una 

variabilidad espacial de datos con la presencia de valores extremos en comparación a 

los otros modelos basados en pixeles frío y caliente. De hecho, se estimaron valores de 

ETa cercano a 0 mm dia-1 y 8 mm dia-1 para la misma cobertura de la misma fecha, 

posiblemente dado al supuesto de estimar H a través de pixeles ancla. Por otro lado, el 

modelo SSEBop no modela flujos turbulentos a partir de la estimación de la resistencia 

aerodinámica ni se basa en supuestos contextuales para definir condiciones límites en 

base a pixeles específicos de la escena. Esto permite entregar valores homogéneos con 

un valor medio de 4,2 mm día-1 y una desviación estándar de 0,59 mm día-1 en el 

período de primavera y verano.  

 

Validación de la Evapotranspiración Real en sistemas pastoriles 

 

La validación de los modelos SEBS, SEBAL, METRIC Y SSEBop se presentan en la 

Figura 25. 

 
Figura 25. Validación del modelo SEBS. La línea discontinua corresponde a la 

función identidad y la línea continua representa la regresión lineal de cada modelo. 
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SEBS presenta un RMSE de 1,2 mm día-1, MAE de 0,74 mm día-1 y un R2 de 0,69, esto 

significa que existe correlación con los datos estimados en OCS. El RRMSE es cercano 

al 42,26%, bias con un valor de 0,6 mm día-1 y sigma con un valor de 1,1 mm día-1, 

dado que hay una dispersión de la información, donde el 78% total de los datos 

sobreestiman los valores observados in situ. 

 

El modelo SEBAL presenta un RMSE de 1,9 mm día-1 y un R2 de 0,27, por lo que no 

hay una fuerte relación lineal entre la información observada y simulada. Los valores de 

sigma y MAE de 1,7 mm día-1 y 1,5 mm día-1, respectivamente. Esto indica que existe 

una dispersión de los datos modelados en relación a los datos observados, la cual se 

deba posiblemente al supuesto de modelación de flujos turbulentos en base a pixeles 

fríos y calientes en el área de estudio.  

 

El modelo METRIC presenta un R2 de 0 con nula correlación lineal con las mediciones 

in situ. Además, es el modelo que tiene la menor cantidad de datos para contrastar con 

los datos in situ (n=17) y también presenta un RMSE de 2,4 mm día-1 y RRMSE de 

67,4%, lo que resulta como el error más alto de los cuatro. De los 17 datos modelados 

en OCS, 11 (67,4% del total) subestiman la Evapotranspiración en comparación con los 

valores observados. Asimismo, es el modelo que presenta la dispersión más alta en 

comparación a los otros algoritmos, representados datos en sigma y MAE (2 y 1,9 mm 

día-1 respectivamente).  

 

El modelo SSEBop tiene un RMSE de 0,67 mm día-1, MAE de 0,54 mm día-1 y un R2 de 

0,80. La correlación indica que hay una fuerte relación lineal con relación a lo estimado 

en OCS, bias tiene un valor -0,051 mm día-1 y la variabilidad en sigma alcanza un valor 

de 0,67 mm día-1. Al comparar con los otros modelos (Figura 25), SSEBop es el que 

tiene una mayor relación lineal y menor error (RMSE, bias, sigma y MAE), por lo que es 

el modelo con mejor ajuste comparado con los datos in situ. 
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Discusión 

 

Las estimaciones de Ts se validaron en un punto en la zona de estudio, aun así, los 

resultados son satisfactorios con 3,03 K de RMSE para 36 datos en un periodo que va 

entre 2014-2016. Esta información sirve como el primer punto de validación de 

temperatura de superficie en la zona sur de Chile, sin embargo, se podría mejorar esta 

validación con el aumento de campañas de medida de Ts y la determinación in situ de la 

emisividad considerando la fenología de las praderas debido a una restricción hídrica. 

Una posible variación en la fenología afecta la emisividad hasta en un 3% debido a la 

humedad de la superficie (Baldridge et al., 2009) y por ende la proporción de convertida 

de suelo y vegetación.  

 

El modelo SSEBop resultó ser consistente con los datos estimados in situ (R2: 0.80, 

RMSE: 0,67 mm hr-1). Posiblemente este ajuste se debe a que SSEBop utiliza solamente 

ET0, kc, Ts y Ta para estimar ETa. En cambio, los modelos SEBAL (R2: 0,27, RMSE: 1,9 

mm día-1) y METRIC (R2:0,00, RMSE: 2,4 mm día-1) requieren de la selección de 

condiciones extremas para estimar H y λE (pixeles húmedos y secos). Estudios previos 

han demostrado que este supuesto genera incertidumbre de la estimación de ETa debido 

a la subjetividad asociada a la selección de pixeles (Long y Singh, 2013, Paul et al., 

2013), condición a la que se podría atribuir los resultados imprecisos en la validación. 

Los resultados de la validación de SEBS muestra una consistencia del ajuste lineal con 

un 69 %, aunque el modelo tiene la limitante de subestimar valores de la resistencia 

aerodinámica y por ende en la fracción evaporativa y de la Evapotranspiración real. Este 

modelo tiene un error cuadrático medio correspondiente a 1,2 mm día-1, casi el doble en 

comparación SSEBop. 

 

En el área de estudio hay una limitante ligada a la disponibilidad de datos satelitales 

debido a la frecuente presencia de nubes, condición habitual de la zona. Para mitigar la 

escasez de información, es posible aumentar la resolución temporal de la información 

satelital y la aplicación de técnicas que permita desagregar la resolución espacial de los 

datos. Por ejemplo, trabajos similares en desagregación y ET en zonas de nubosidad 

demuestran la funcionalidad de la combinación óptica microondas pasiva. (Merlin et al., 

2010, Merlin et al., 2013, Olivera-Guerra et al., 2017). 

 

La ETc_adj in situ de la pradera alcanza un valor acumulado de 658,34 mm año-1 y una 

precipitación acumulada media es de 1.331 mm año-1. Si bien la precipitación anual es 

mayor a la evapotranspiración anual, se debe considerar que durante la primavera y el 

verano la demanda hídrica supera a la precipitación incidente, diferencia que alcanza un 

valor de hasta 77 mm mes-1. Por este motivo, validar la Evapotranspiración real a nivel 

regional para las praderas del sur de Chile usando información satelital y meteorológica 

es clave para determinar la demanda hídrica de las praderas del área de estudio. Con 

esta información se puede impulsar programas de riego que permita subsanar el déficit 

hídrico durante los meses de primavera-verano mediante un riego preciso y eficiente. 

Esto permitiría reducir la huella hídrica sobre los sistemas pastoriles evitando el riego 

extra de la demanda hídrica de las praderas, lo que es un incentivo para generar mejores 

prácticas en materias de consumo de energía y agua. Además, estos datos facilitarían la 

implementación de un monitoreo de la ETa orientada a reducir el riesgo de estrés hídrico 

frente a sequías. El mes de enero de 2015, evento en donde la temperatura de superficie 
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media diaria alcanzó valores máximos sobre 297,4 K y la precipitación acumulada no 

superó 4,8 mm mes-1, afectó a la producción de biomasa de las praderas, resultando en 

una disminución de un 11,6% de la producción ganadera. 
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CONCLUSIONES 

 

 

En la presente memoria se evaluaron modelos ampliamente utilizados para la 

estimación de ETa en praderas de las regiones de Los Ríos y Los lagos mediante 

teledetección e información meteorológica. Esto se realizó mediante el procesamiento 

de una base de datos satelital y meteorológica que no estaba generada en el área de 

estudio, información necesaria para modelar la Evapotranspiración Real de los distintos 

modelos utilizados, los cuales fueron validados con información in situ. De la 

información procesada, se estimó la Ts, la cual entregó resultados satisfactorios, variable 

clave para estimar ETa. De los cuatro modelos estimados, SSEBop resultó ser el modelo 

con mejor ajuste lineal y menor error en relación a los datos estimados in situ (R2: 0,80, 

RMSE: 0,67 mm día-1) por lo que este algoritmo puede ser aplicado para estimar ETa en 

praderas de los sistemas pastoriles del sur de Chile. Sin embargo, es importante 

considerar la mejora de la validación a nivel regional a través de campañas de 

instrumentación que permita cubrir una mayor superficie de la validación y también 

desarrollar técnicas que faciliten la resolución temporal de la información satelital. 

Finalmente, este trabajo permite contribuir a una estimación de la huella hídrica de los 

sistemas pastoriles, herramienta que contribuye a la generación de planes de manejo 

prediales que permitan un uso más sustentable y eficiente del agua. 
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ANEXOS  

Anexo 1: Tabla resumen de los sensores de los satélites Landsat 7 y 8 (Roy et al., 

2014) 

 

Bandas Landsat 7 

ETM+ 

Espectro Bandas Landsat 

8 OLI/TIRS 

Espectro 

Banda 1 (30m) 0,441 – 0,514 

(Azul) 
Banda 1 (30m) 0,435 – 0,451 

(Aerosol Costero) 

Banda 2 (30m) 0,519 – 0,601 

(Verde) 
Banda 2 (30m) 0,452 – 0,512 (Azul) 

Banda 3 (30m) 0,631 – 0,692 

(Rojo) 
Banda 3 (30m) 0,533 – 0,590 (Verde) 

Banda 4 (30m) 0,772 – 0,898 

(Infrarrojo cercano) 
Banda 4 (30m) 0,636 – 0,673 (Rojo) 

Banda 5 (30m) 1,547 – 1,749 

(Infrarrojo onda 

corta 1) 

Banda 5 (30m) 0,851 – 0,879 

(Infrarrojo cercano) 

Banda 6 (60m) 10,31- 12,36 

(Infrarrojo térmico) 
Banda 6 (30m) 1,566 – 1,651 

(Infrarrojo de onda 

corta 1) 

Banda 7 (30m) 2,064 – 2,345 

(Infrarrojo onda 

corta 2) 

Banda 7 (30m) 2.107 – 2.294 

(Infrarrojo de onda 

corta 2) 

Banda 8 (15m) 0,515 – 0,896 

(Pancromático) 
Banda 8 (15m) 0.503 – 0.676 

(Pancromático) 

  Banda 9 (30m) 1.364 – 1.384 (Cirrus) 

  Banda 10 

(100m) 

10.60 – 11.19 

(Infrarrojo térmico 1) 

  Banda 11 

(100m) 

11.50 – 12.51 

(Infrarrojo térmico 2) 
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Anexo 2: Emisividad superficial de ASTER GED para el área de estudio. 
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Anexo 3: Cartografías de Coberturas de suelo de Land Cover Chile 2014 
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Anexo 4: Respuesta relativa espectral de los sensores MODIS, ASTER, ETM+ y 

TIRS. 
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Anexo 5: Tabla resumen de Z0m en base a coberturas (Waters et al., 2000) 

 

Cobertura Z0m [m] 

Cultivos 0,6 

Bosques 0,5 

Praderas 0,02 

Matorrales 0,5 

Cuerpos de 

Agua 

0,0005 

Humedales 0,2 

Suelo Desnudo 0,005 

Nieve 0,02 
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APÉNDICES 

 

Apéndice 1: Red de estaciones Agromet-INIA en el área de estudio. 

 

Nombre estación Latitud Longitud Altitud ID estación 

Butalcura -42.261762 -73.650812 148 1 

Colegual -41.221843 -73.259856 177 2 

Desague Rupanco -40.752634 -72.663894 272 3 

El Cardal -40.386737 -72.919058 80 4 

Ensenada -41.233469 -72.516119 76 5 

Estación Experimental 

Austral 

-39.787428 -73.234546 15 6 

Huyar Alto -42.403919 -73.568192 155 7 

La Pampa -40.860639 -73.156917 95 8 

Lago Verde -40.165081 -72.633843 248 9 

Las Lomas -39.700929 -73.014793 22 10 

Los Canelos -41.481326 -73.474378 105 11 

Octay -40.957156 -72.885495 178 12 

Palermo -40.259225 -73.106543 78 13 

Polizones -41.115147 -73.376628 137 14 

Quilacahuin -40.347946 -73.307493 17 15 

Quilanto -41.030428 -72.996204 161 16 

Remehue -40.522204 -73.063655 73 17 

Rucatayo -40.598896 -72.586541 278 18 

Santa Carla -39.679571 -72.611389 264 19 

Tara -42.703731 -73.788517 145 20 
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Apéndice 2. Variables medidas por la estación OCS en el área de estudio. 

 

Variables OCS Unidad Instrumento 

Temperatura del Aire Kelvin Rotronic HC2S3 

Humedad Relativa % Rotronic HC2S3 

Precipitación mm Texas Electronic TE525MM 

Humedad del suelo-7 cm m3m-3 Campbell CS650 

Humedad de suelo-20 cm m3m-3 Campbell CS616 

Conductividad eléctrica-7 cm dS m-1 Campbell CS650 

Conductividad eléctrica-20 cm dS m-1 Campbell CS616 

Temperatura de Suelo-7cm Kelvin Campbell CS650 

Temperatura de Brillo Kelvin Apogee SI-111 

Velocidad de viento m s-1 R.M. Young 3002 

Dirección de viento ° R.M. Young 3002 

Radiación de onda corta 

entrante 

W m2 Kipp & Zonen CNR4 

Radiación de onda corta 

saliente 

W m2 Kipp & Zonen CNR4 

Radiación de onda larga 

entrante 

W m2 Kipp & Zonen CNR4 

Radiación de onda larga 

saliente 

W m2 Kipp & Zonen CNR4 

Radiación Neta W m2 Kipp & Zonen CNR4 

Albedo - Kipp & Zonen CNR4 

Flujo de calor del suelo 8 cm W m2 Hukseflux HFP01SC 
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Apéndice 3. Diagrama de procesamiento de imágenes satelitales para Landsat 7 y 

8. 
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Apéndice 4. Imágenes satelitales presentes para la serie temporal del área de 

estudio. 

 
Imagen 

Satelital 
Sensor Fecha 

Observación 

cualitativa 

L72014257 ETM+ 14-09-2014 75% Nublado 

L72014273 ETM+ 30-09-2015 75% Nublado 

L72014289 ETM+ 16-10-2015 75% Nublado 

L72014305 ETM+ 01-11-2015 
Chiloé Centro y 

Sur despejado 

L72014321 ETM+ 17-11-2015 85%Nublado 

L72014337 ETM+ 03-12-2015 

Chile 

continental 

despejado 

L72014353 ETM+ 19-12-2015 90% Nublado 

L72014004 ETM+ 04-01-2016 

Chiloe 

continental 

Centro y Norte 
despeajado 

L72014020 ETM+ 20-01-2016 
Praderas 

despejadas 

L72015036 ETM+ 05-02-2016 
Chile 

continental 

despejado 

L72015052 ETM+ 21-02-2016 
Praderas 

nubladas 

L72015068 ETM+ 08-03-2016 
Praderas norte 

nubladas 

L72015084 ETM+ 24-03-2016 

Chile 

continental 

despejado 

L72015100 ETM+ 09-04-2016 50% Nublado 

L72015116 ETM+ 25-04-2016 100% Nublado 

L72015132 ETM+ 11-05-2016 95% Nublado 

L72015148 ETM+ 27-05-2016 95% Nublado 

L72015164 ETM+ 12-06-2016 75% Nublado 

L72015180 ETM+ 28-06-2016 90% Nublado 

L72015196 ETM+ 14-07-2016 

50% Nublado 

con sombra de 
nubes 

L72015212 ETM+ 30-07-2016 75% Nublado 

L72015228 ETM+ 15-08-2016 75% Nublado 

L72015244 ETM+ 31-08-2016 85% Nublado 

L72015260 ETM+ 16-09-2016 75% Nublado 

L72015276 ETM+ 02-10-2016 

50% Nublado 

Praderas 
semidespejadas 

L72015308 ETM+ 03-11-2016 Despejado 

L72015324 ETM+ 19-11-2016 100% Nublado 
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L72015340 ETM+ 05-12-2016 100% Nublado 

L72015356 ETM+ 21-12-2016 100% Nublado 

L72016023 ETM+ 23-01-2016 
50% Nublado 

Praderas 

semidespejadas 

L72016039 ETM+ 08-02-2016 85% Nublado 

L72016055 ETM+ 24-02-2016 

60% Nublado 
Chile 

continental 

Semi-despejado 

L72016071 ETM+ 11-03-2016 
Chiloé 

despejado 

L72016087 ETM+ 27-03-2016 60% Nublado 

L72016103 ETM+ 12-04-2016 

30% Nublado 

Praderas 

semidespejadas 

L72016119 ETM+ 28-04-2016 100% Nublado 

L72016135 ETM+ 14-05-2016 
Praderas 

nubladas 

L72016167 ETM+ 15-06-2016 95% Nublado 

L72016183 ETM+ 01-07-2016 
Praderas 

nubladas 

L72016199 ETM+ 17-07-2016 
80% Nublado - 

Chiloé 50% 

Nublado 

L72016215 ETM+ 02-08-2016 
Chiloé 

semidespejado 

L72016231 ETM+ 18-08-2016 
Praderas 

nubladas 

L72016247 ETM+ 03-09-2016 Despejado 

L72016263 ETM+ 19-09-2016 100% Nublado 

L72016279 ETM+ 05-10-2016 
75% Nublado 

Norte 

semidespejado 

L72016295 ETM+ 21-10-2016 

40% Nublado 

Chile 
continental 

despejado 

L72016311 ETM+ 06-11-2016 
Praderas 
nubladas 

L72016327 ETM+ 22-11-2016 

40% Nublado 
Chile 

continental 

semidespejado 

L72016343 ETM+ 08-12-2016 
Praderas 

nubladas 

L72016359 ETM+ 24-12-2016 100% Nublado 

L82014201 OLI/TIRS 20-07-2014 100% Nublado 

L82014217 OLI/TIRS 05-08-2014 90% Nublado 

L82014233 OLI/TIRS 21-08-2014 90% Nublado 

L82014249 OLI/TIRS 06-09-2014 100% Nublado 
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L82014265 OLI/TIRS 22-09-2014 90% Nublado 

L82014281 OLI/TIRS 08-10-2014 85% Nublado 

L82014297 OLI/TIRS 24-10-2014 
Praderas 

nubladas 

L82014313 OLI/TIRS 09-11-2014 90% Nublado 

L82014329 OLI/TIRS 25-11-2014 95% Nublado 

L82014345 OLI/TIRS 11-12-2014 

80% Nublado 

praderas 
nubladas 

L82014361 OLI/TIRS 27-12-2014 80% Nublado 

L82015012 OLI/TIRS 12-01-2015 90% Nublado 

L82015028 OLI/TIRS 28-01-2015 
50% Praderas 

nubladas 

L82015044 OLI/TIRS 13-02-2015 

Praderas Centro 

y Sur 
despejadas 

L82015060 OLI/TIRS 01-03-2015 95% Nublado 

L82015076 OLI/TIRS 17-03-2015 
Praderas Centro 

despejadas 

L82015092 OLI/TIRS 02-04-2015 100% Nublado 

L82015108 OLI/TIRS 18-04-2015 100% Nublado 

L82015124 OLI/TIRS 04-05-2015 90% Nublado 

L82015140 OLI/TIRS 20-05-2015 

80% Nublado 

Chiloe 
75Nublado 

L82015156 OLI/TIRS 05-06-2015 90% Nublado 

L82015172 OLI/TIRS 21-06-2015 
Centro y Sur 

despejado 

L82015188 OLI/TIRS 07-07-2015 100% Nublado 

L82015204 OLI/TIRS 23-07-2015 100% Nublado 

L82015220 OLI/TIRS 08-08-2015 
Chiloe semi-

despejado 

L82015236 OLI/TIRS 24-08-2015 95% Nublado 

L82015252 OLI/TIRS 09-09-2015 

60% Nublado 

Praderas Chile 
continental 

semidespejadas 

L82015268 OLI/TIRS 25-09-2015 90% Nublado 

L82015284 OLI/TIRS 11-10-2015 Despejado 

L82015300 OLI/TIRS 27-10-2015 

Chile 

continental 
despejado 

L82015316 OLI/TIRS 12-11-2015 100% Nublado 

L82015332 OLI/TIRS 28-11-2015 
60% Nublado 

Praderas 

nubladas 
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L82015348 OLI/TIRS 14-12-2015 
70% Nublado 

Superficie 

nublada 

L82015364 OLI/TIRS 30-12-2015 

70% Nublado 

Praderas 

Nubladas 

L82016015 OLI/TIRS 15-01-2016 95% Nublado 

L82016031 OLI/TIRS 31-01-2016 
20% Nublado 

Praderas 

seminubladas 

L82016047 OLI/TIRS 16-02-2016 85% Nublado 

L82016063 OLI/TIRS 03-03-2016 90% Nublado 

L82016079 OLI/TIRS 19-03-2016 

50% 

Despejados 

Praderas 

nubladas 

L82016095 OLI/TIRS 04-04-2016 80% Nublado 

L82016111 OLI/TIRS 20-04-2016 

70% Nublado 

Praderas Chile 

continental 
semidespejadas 

L82016127 OLI/TIRS 06-05-2016 95% Nublado 

L82016143 OLI/TIRS 22-05-2016 

75% Nublado 

Praderas 
Nubladas 

L82016159 OLI/TIRS 07-06-2016 

75% Nublado 

Chiloé norte 
despejado 

L82016175 OLI/TIRS 23-06-2016 85% Nublado 

L82016191 OLI/TIRS 09-07-2016 85% Nublado 

L82016207 OLI/TIRS 25-07-2016 
Chiloé 

despejado 

L82016239 OLI/TIRS 26-08-2016 

70% Nublado 

praderas 
semidespejadas 

L82016255 OLI/TIRS 11-09-2016 95% Nublado 

L82016271 OLI/TIRS 27-09-2016 80% Nublado 

L82016287 OLI/TIRS 13-10-2016 

80% Nublado 

praderas 50 
nubladas 

L82016303 OLI/TIRS 29-10-2016 

80% Nublado 

Chiloé 
50Nublado 

L82016319 OLI/TIRS 14-11-2016 90% Nublado 

L82016335 OLI/TIRS 30-11-2016 

60% Nublado 

praderas 

semidespejadas 

L82016351 OLI/TIRS 16-12-2016 100% Nublado 
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Apéndice 5. Validación variables meteorológicas instantáneas (Humedad 

relativa, Radiación global, Temperatura del aire y Velocidad de viento) 

 

 
  Bias sigma RMSE 

RH [-] 4.59 4.19 6.21 

Rx [W/m2] -188.52 161.801882 248.44 

Ta [K] -0.025 0.90 0.91 

u [m/s] -0.31 1.11 1.16 
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Apéndice 6. Precipitación acumulada media mensual y Evapotranspiración de 

cultivo ajustada acumulada media mensual en OCS. 
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PPac anual: 1131 mm/año 
ETac anual: 658,34 mm/año 


