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1. RESUMEN. 

El presente informe resume los aspectos más importantes del Sistema de Información 

Geográfica (SIG) diseñado y configurado para el análisis del riesgo costero en el proyecto 

Riskcoast. En esta primera versión se incluyen los resultados obtenidos en la actividad 

E.3.1.1 “Informe técnico de la estrategia de adaptación y mitigación de la respuesta en la 

cuenca vertiente”, aunque la herramienta en sí permitirá la integración de todos los resultados 

que se consideren oportunos para el análisis del riesgo y la toma de decisiones.  

En el desarrollo del informe E.3.1.1, se obtuvo cartografía del comportamiento 

hidrometeorológico en una cuenca de estudio (cabecera de la cuenca del río Guadalfeo), en 

condiciones meteorológicas actuales y considerando cambio climático, y se ha puesto a 

disposición del proyecto RiskCoast para su visualización y consulta. La información se 

presenta en formato ráster (mapas) y por estaciones meteorológicas (series temporales 

puntuales).  

Todos los mapas disponibles en la plataforma son el resultado de la simulación, con el modelo 

hidrológico distribuido de base física WiMMed (Herrero et al, 2014), de las variables de 

entrada precipitación y temperatura (series puntuales), que actúan como agentes forzadores 

del comportamiento hidrológico. Las señales puntuales son interpoladas en el espacio 

(mapas de precipitación y temperatura media) y empleadas en la simulación del resto de 

variables (precipitación en forma de nieve, fusión de la nieve, escorrentía, erosión). Además, 

también se integran los hidrogramas de simulación en condiciones normales y de cambio 

climático asociados en diferentes puntos del cauce.  

 

 
Figura 1_Esquema resumen del origen de la información mostrada en la plataforma.  
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La herramienta permite interactuar con los resultados simulados mediante desplegables, 

barras temporales o a partir de la consulta por celdas o estaciones concretas. En esta primera 

configuración, la herramienta está diseñada para ser capaz de comparar y advertir al gestor 

de los cambios en los agentes hidrometeorológicos y su influencia en la respuesta hidrológica 

que tendrá efectos en los flujos de agua y sedimento y, por lo tanto, en el riesgo costero. 

Los resultados de las simulaciones proceden del modelo WiMMed, cuya base teórica se 

muestra en el anejo 1. El módulo de erosión ha sido actualizado recientemente con nuevos 

procesos descritos en Millares et al, (2019). pero pueden complementarse con campañas de 

datos observados en campo, mediante drones o cualquier otro estudio específico que ayude 

a acotar las medidas propuestas.  

A lo largo del desarrollo del proyecto, se prevé la incorporación de los resultados derivados 

de los futuros entregables, que irán completando la herramienta, proporcionando información 

para la gestión integral de la zona de estudio. En los siguientes entregables del proyecto se 

añadirán resultados tanto modelados como medidos relativos a las zonas más susceptibles 

de sufrir procesos de erosión o sedimentación (como es el caso del embalse de Rules), 

deslizamientos, zonas con mayor riesgo de inundación o cambios en la respuesta 

morfodinámica de la línea de costa. La visualización y medida de estas variables y parámetros 

a partir de esta herramienta será clave en las tareas de organización de acciones en situación 

de emergencia, así como en el planteamiento de medidas de adaptación y mitigación de los 

procesos relacionados con el cambio climático. 
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2. DESARROLLO DE LA HERRAMIENTA 

La herramienta ha sido implementada como un dashboard interactivo donde el usuario puede 

ir consultado diferentes resultados del proyecto. Esto facilita la toma de decisiones informada 

por parte tanto de investigadores como de gestores. 

Toda la arquitectura (full-stack) se encuentra desarrollada utilizando el lenguaje de 

programación Python, uno de los lenguajes más populares actualmente en el ámbito 

científico y que facilita así su mantenimiento. Además, Python proporciona una gran cantidad 

de paquetes para el análisis, tratamiento y visualización de la información. 

La plataforma está implementada con las últimas tecnologías web HTML5 en la parte de 

interfaz (frontend). Utiliza el framework Bootstrap para generar una disposición que sea 

capaz de adaptarse a los diferentes dispositivos (responsive design), y el 

framework React para la generación de diferentes elementos de la interfaz de usuario. El 

paquete utilizado para la visualización tanto de gráficas como de mapas es Plotly.js. El 

framework utilizado para acoplar toda la parte web es Flask. 

En la parte de servidor (backend) se utilizan varios paquetes del ecosistema SciPy para 

tareas como la lectura y análisis exploratorio de los datos (Pandas) o el tratamiento de datos 

geoespaciales tanto raster (rasterio) como vector (GeoPandas). 

Para integrar todos los componentes que conforman la aplicación se utiliza el 

framework Dash, que permite el desarrollo de aplicaciones Web basadas en Python de 

manera cómoda, amigable y escalable. 

 

 

  



Desarrollo de herramientas para prevenir y 
gestionar los riesgos en la costa ligados al 
cambio climático 

RISKCOAST 3.1.2: Sistema de información geográfica para el análisis de escenarios de cambio 
climático en fase de prevención. 
Pág 6/13 
 
 
 

 

 

3. ENTORNO DE VISUALIZACIÓN. 

La organización de la herramienta permite distinguir entre dos secciones principales. En la 

primera se presenta un entorno SIG dividido en dos, en donde pueden seleccionarse 

mediante el desplegable situado en la parte superior la variable a mostrar la fuente de origen 

(datos históricos o de cambio climático), y en caso de cambio climático, especificar el modelo 

y el escenario (RCP) asociado. 

Por defecto aparece el modelo SMHI-IPSL-IPSL-CM5-MR, con el que se han realizado todos 

los cálculos de escenarios climáticos, aunque se prevé la ampliación de este apartado con 

un mayor número de modelos. Además, la herramienta permite visualizar diferentes periodos 

considerados en la simulación y mostrar los resultados acumulados anuales o medio anual 

según la interpretación que quiera hacerse de la variable. 

 

 

 
Figura 2_Primera sección. Entorno SIG para la visualización y consulta de los resultados de las simulaciones en 

formato ráster.  

 

En la siguiente sección, se muestra un mapa con la localización de todas las estaciones 

meteorológicas disponibles en la cuenca de estudio. Cada uno de estos puntos permite 

visualizar la serie temporal asociada a la variable de estudio, fuente, modelo y escenario, 

especificado en el panel situado a mano derecha. El funcionamiento del panel es idéntico al 
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de los paneles de la sección superior, a excepción de que solo pueden consultarse las 

variables precipitación y temperatura. Finalmente aparece una tabla con el acumulado 

medido por años de la variable consultada. 

 

 
Figura 3_Segunda sección. Entorno SIG para la selección de la estación meteorológica y visualización y consulta 

de la serie temporal asociada.  

4. RESULTADOS. 

Los mapas disponibles en la aplicación, muestran el comportamiento distribuido de los 

agentes climáticos forzadores de la respuesta hidrológica en la cuenca, en condiciones de 

cambio climático y en actuales. Las variables a explorar son: La precipitación, la temperatura 

media, la precipitación en forma de nieve, la fusión de nieve, la escorrentía y la erosión interril, 

rill y total.  

En condiciones actuales, se emplean las series observadas de precipitación y temperatura 

correspondientes al periodo 1998 -2014. En el caso de las proyecciones a fututo, los datos  

proceden del proyecto EURO-CORDEX, concretamente corresponden al modelo climático 

global IPSL-IPSL-CM5A-MR y regional RCA (del instituto SMHI). Los escenarios 

seleccionados para la evaluación del impacto del cambio climático, corresponden con un 

escenario de emisión intermedia (RCP 4.5) y otro de altas emisiones (RCP 8.5). Los 

escenarios de emisión RCP (Trayectorias de Concentración Representativas), describen las 

diferentes proyecciones para las emisiones y concentraciones de gases de efecto 

invernadero y aerosoles y usos del suelo a lo largo del siglo XXI (5º Informe del ICCP). 
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La aplicación permite visualizar la variabilidad espacial de los diferentes agentes simulados 

por escenarios, comparando los cambios en su comportamiento de aquí a final de siglo (2085 

– 2100). La visualización de estos resultados ayuda a los gestores a detectar las zonas más 

susceptibles al impacto del cambio climático y proponer medidas de actuación concretas. 

En el caso de las series de precipitación y la temperatura, estará disponible la serie observada 

en las estaciones meteorológicas de la cuenca para el periodo histórico 1998 – 2014 y las 

proyecciones correspondientes a la localización de dichas estaciones para el periodo 2085 – 

2100. Las proyecciones a fututo de la precipitación y temperatura, corresponden al modelo 

SMHI-IPSL-IPSL-CM5A-MR y escenarios RCP 4.5.y el RCP 8.5, disponible en la base de 

datos de EURO-CORDEX.  
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Capítulo 1. Introducción

Capítulo 1

Introducción

El programa denominado Gestión Integrada de Cuencas (WiM�Med, Watershed In-
tegrated Management) es la primera versión de un modelo hidrológico completo, distri-
buido y de base física. El su�jo Med que acompaña al nombre de esta versión re�eja que
el modelo ha sido desarrollado y aplicado, hasta el momento, en cuencas Mediterráneas.
Pero la programación y la base de cálculo que lo sustentan han sido enfocadas desde un
principio a la aplicación de carácter general en cualquier tipo de cuenca.

El modelo surge como compendio de los resultados obtenidos en el Proyecto Gua-
dalfeo, un estudio iniciado en 2004, promovido por el Instituto del Agua de la Junta de
Andalucía y llevado a cabo por el Grupo de Dinámica de Flujos Ambientales de la Uni-
versidad de Granada y el Grupo de Hidrología e Hidráulica Ambiental de la Universidad
de Córdoba. La motivación del Proyecto Guadalfeo es la gestión integral de una cuenca
mediterránea del sur de España, y en este sentido el modelo WiM�Med pretende ser
una herramienta técnica que permita facilitar y a la vez dotar de base cientí�ca sólida
a una gestión integral de cuenca.

Como consecuencia de su origen, el modelo WiM�Med se ha ido desarrollando sin
perder nunca de vista el objetivo de ser capaz de resolver adecuadamente aquellos pro-
cesos particulares de este clima, como son la torrencialidad en las lluvias, la semiaridez
y el elevado riesgo de sequía en periodos hiperanuales. WiM�Med permite contemplar
todos los aspectos relacionados con el agua y trasladar cierta combinación de variables
meteorológicas actuantes sobre una región concreta a resultados tanto puntuales como
distribuidos en el espacio: caudales líquidos, volúmenes de agua almacenados, super�cies
inundadas, etc.

El modelo hidrológico se construye mediante la integración de los siguientes módulos:

Simulación de variables meteorológicas, incluyendo distribución temporal e inter-
polación espacial.
Interceptación de la precipitación.
Fusión de nieve.
In�ltración-escorrentía.
Balance de agua en suelo.
Circulación super�cial en ladera.
Acuíferos super�cial y profundo.
Circulación en cauce y embalse.

1



Capítulo 1. Introducción

La �gura 1.1 muestra la representación esquemática del ciclo hidrológico tal y como
se reproduce dentro del modelo WiM�Med, en la que se aprecia de manera visual la
conexión entre los distintos módulos

Figura 1.1: Esquema de cálculo hidrológico de WiM�Med.

A partir de los datos meteorológicos de precipitación, temperatura, radiación solar,
velocidad del viento, presión de vapor y emisividad de la atmósfera, junto con ciertas
propiedades físicas de la cubierta, del suelo y del subsuelo, el modelo es capaz de ofrecer
resultados sobre el valor instantáneo o la evolución de las variables de estado y �ujos
principales de cada uno de los modelos enumerados. Estos pueden ser representados
como mapas para el caso de variables distribuidas o como valores en el caso de variables
puntuales o distribuidas pero agregadas en el espacio. Tanto la escala espacial como
la escala temporal de los resultados pueden ser elegidas por el usuario del programa
en función de las necesidades particulares de su estudio. El modelo permite también
escoger el grado de profundidad de la simulación para activar o desactivar los distintos
módulos que lo componen y no efectuar cálculos innecesarios.

En los siguientes capítulos se desarrollan las bases teóricas sobre las que se basa el
cálculo de cada uno de los módulos enumerados.

1.1. Algunos aspectos informáticos

La programación del modelo base de cálculo WiM�Med (versión profesional) se basa
en código desarrollado en C++ y Fortran, independiente de la plataforma. Paralelamen-
te se ha desarrollado una versión de usuario en Visual C++ para su utilización en en-
torno Windows (Herrero et al., 2008) que facilita la entrada de datos y la interpretación
de los resultados en forma de mapas y vídeos.

La versión profesional de WiM�Med es un programa de cálculo independiente que no
necesita la instalación de ningún componente adicional de cálculo ni visualización salvo
los �cheros ejecutables propios. Toda la información de entrada y de salida se encuentra
en forma de �cheros de datos, tanto de texto como binarios, en los directorios especi-
�cados por el usuario. WiM�Med no ofrece de herramientas propias de visualización y
edición, pero a cambio utiliza unos formatos de �chero que son fácilmente accesibles
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e interpretados por otras herramientas especí�cas como pueden ser ArcGIS, Microsoft
Excel, Golden Software Grapher y Surfer, Origin o MatLab.

La versión de usuario sí requiere una instalación previa pero a cambio simpli�ca
enormemente el tratamiento de la información asociada a cada ejecución y permite
disponer de un entorno GIS propio (�gura 1.2).

Figura 1.2: Ventana de la versión del WiM�Med para Windows.

Los requisitos del sistema para la ejecución del programa completo dependen en gran
medida de la simulación que se esté realizando, tanto en el número de celdas activas que
compongan el dominio de cálculo como de los resultados que se quieran almacenar o
del tipo de simulación que se pretenda llevar a cabo. En el Manual de Usuario (Herrero
et al., 2008) se puede encontrar información más detallada sobre los requerimientos
mínimos en función de las características de la simulación.
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Capítulo 2. Interpolación de variables meteorológicas

Capítulo 2

Interpolación de variables
meteorológicas

La extensión espacial de los registros meteorológicos (puntuales) a cada uno de los
tramos en los que se ha discretizado el área de estudio, es uno de los puntos claves para el
éxito de un modelo distribuido. Es además, dado el número de variables meteorológicas
que intervienen, el proceso que más tiempo de cálculo consume.

La asignación de las variables meteorológicas a cada tramo (celda) en cada estado
de cálculo (1 hora para la mayor parte de los procesos) implica una interpolación en el
espacio y una distribución en el tiempo. Las interpolaciones tendrán sentido a una escala
temporal característica para cada variable, escala que dependerá de los agentes con
in�uencia en dicha variable. Las distribuciones temporales deben buscar las relaciones
o patrones que permitan pasar en cada tramo de los datos interpolados a las escalas
características hasta la escala de cálculo. En Herrero (2007) se hace un análisis más
pormenorizado de la información contenida en este capítulo y, por ejemplo, se pone
especial énfasis en describir los agentes espaciales y los patrones temporales adecuados
para cada variable meteorológica, que son los que permiten conseguir la mejor de�nición
de los valores en cada tramo y estado.

El método de interpolación en sí es un aspecto relevante del proceso descrito. Existe
una gran diversidad de algoritmos disponibles; los más populares en temas climatoló-
gicos son los de ponderación con el inverso de la distancia IDW , los de splines y los
basados en geoestadística (kriging). Estos últimos gozan de gran aceptación para su
aplicación a variables meteorológicas (p.e. Creutin y Obled, 1982; Buytaert et al., 2006)
gracias a su predominio en la interpolación de variables relacionadas con el suelo. Pero
su ventaja en el campo meteorológico frente a modelos matemáticos más simples no
está tan clara (Dirks et al., 1998; Hartkamp et al., 1999). El resultado de los estudios
comparativos realizados dependen mucho de la con�guración de la red de medida y de
la heterogeneidad o gradiente de la variable en el área de estudio. A mayor heterogenei-
dad y mayor densidad de la red, menor diferencia entre métodos (Goovaerts, 2000). En
general se puede decir que no existe un método netamente superior a los demás, y que
hay que buscar el más adecuado de acuerdo a los objetivos y condicionantes de cada
caso de estudio. En Hartkamp et al. (1999) se realiza un buen análisis de los distintos
métodos desde el punto de vista de la climatología analizando los pros y los contras de
cada uno.

En lo que sí existe unanimidad es en que, para cualquier tipo de interpolación de una
variable meteorológica, los ajustes mejoran mucho con la incorporación de las variables
derivadas que los agentes con in�uencia en cada variable principal impongan. Entre
todas ellas destaca la altitud, que muestra una correlación destacable con la mayoría de
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las variables meteorológicas.
Una vez incorporadas las tendencias con las variables derivadas a la escala carac-

terística, si existen, siempre queda como paso �nal una interpolación espacial directa
de alguna variable, ya sea principal o secundaria. WiM�Med realiza todas esas interpo-
laciones directas por el método de la IDW al cuadrado (abreviado como IDW2) con
respecto a las tres estaciones más cercanas. Este tipo de interpolación destaca, dentro
de los métodos más complejos, por la rapidez de cálculo y por conservar el valor en
los puntos de medida. En cambio no ofrece información sobre el error cometido. La
e�ciencia computacional se mejora incluso con un cálculo inicial por el que se asignan
las estaciones y se reparten los pesos en cada tramo para el resto de la simulación. Así
cada interpolación posterior en cada escala de tiempo característica sólo debe realizar
un operación lineal con los 3 valores de las estaciones y los 3 pesos que se hayan de�ni-
do para cada punto. Esta optimización es fundamental para poder alcanzar tiempos de
ejecución aceptables sin un consumo excesivo de memoria RAM.

La única precaución que hay que tener al utilizar este método es seleccionar una
red de estaciones lo más homogénea posible para cada variable. Dos estaciones más
cercanas entre sí que las demás ejercerían una in�uencia negativa en su entorno durante
la interpolación. Los huecos no tienen tanta in�uencia salvo en lo que concierne a la
pérdida de información.

2.1. Temperatura

Desde el punto de vista de la hidrología, la temperatura tiene especial incidencia en
los procesos relacionados con la evaporación y la nieve. Si la precipitación es el agente
principal responsable de la cantidad total del recurso disponible dentro del sistema
hidrológico, es decir, el componente principal dentro del balance �nal de caudal en el
río, la temperatura tiene un efecto determinante sobre la distribución temporal de esa
masa en el sistema cuando en el mismo hay presencia de nieve.

Según Agnew y Palutikov (2000), la distribución espacial de la temperatura en un
instante dado a escala local se puede explicar a través de un grupo reducido de variables,
tales como altitud y latitud, no obstante en cuencas medianas la in�uencia de la latitud
es mucho menor que la de la altitud, de ahí que a menudo se desprecie. Por tanto, se
descompone la variabilidad espacial en dos componentes, uno vertical y otro horizontal
(Herrero et al., 2007). El componente vertical se describe a través de una relación lineal
para cada estado de la temperatura con la elevación estimada a través de métodos de
errores mínimos cuadrados para capturar el efecto de la orografía. A continuación se
calculan los residuos o desviaciones de cada estación a la relación lineal obtenida que
posteriormente se interpolan por el método de la inversa de la distancia ponderada
con las tres estaciones más cercanas, para determinar el componente horizontal de la
variabilidad. Finalmente los valores de los residuos interpolados se suman al valor de
la temperatura en cada celda estimado en función de su altura de acuerdo al gradiente
lineal tal y como hicieron con anterioridad otros autores (Susong et al., 1999; Garen y
Marks, 2005). La �gura 2.1 muestra un ejemplo de esta descomposición y agregación
posterior para el cálculo de una temperatura a escala diaria, en este caso la máxima.

La interpolación de la temperatura se efectúa a una escala temporal diaria. Los va-
lores de temperatura máxima y mínima diaria son los que presentan un mejor ajuste
con la altura. Los valores horarios se encuentran in�uidos por la radiación solar ins-
tantánea (Chung y Yun, 2004) y muestran más dispersión con respecto a la tendencia
media. De esta forma también se consigue una mayor e�ciencia computacional dado que
el proceso de interpolación consume una gran cantidad de tiempo de cálculo. Por tanto
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(a) Gradiente de temperatura (b) Interpolación residuos

(c) Temperatura �nal

Figura 2.1: Interpolación espacial de la temperatura máxima del 13/11/2002.

hace falta un proceso de obtención de la temperatura horaria a partir de los valores de
las temperaturas máxima y mínima diarias. Para ello se ha modi�cado la distribución
sintética de la temperatura propuesta por Parton y Logan (1981) y se ha creado una
distribución seno exponencial de 4 tramos que utiliza las temperaturas máximas y mí-
nimas del día más las temperaturas mínimas de los días anterior y posterior (Herrero,
2007). La in�uencia de la radiación se incorpora a través de la duración del día. Los
cuatro tramos corresponden dos al ciclo diurno, y dos al ciclo nocturno.

Ciclo diurno (funciones senoidales de subida y bajada):

T (h)i =


(T i

mx − T i
mn) · sen

(
π · (h− hmn)

2 · (hmx − hmn)

)
+ T i

mn si hmn < h ≤ hmx

(T i
mx − T i

mn) · sen

(
π · (h− hmx + D−a

2 )

2 · D−a
2

)
+ T i

mn si hmx < h ≤ htr

(2.1)
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Ciclo nocturno (funciones exponenciales de bajada):

T (h)i =


(T i

tr − T i+1
mn ) · e

−b·(h−htr)
24+hmn−htr + T i+1

mn si htr < h ≤ 24

(T i−1
tr − T i

mn) · e
−b·(24+h−htr)
24+hmn−htr + T i

mn si 0 < h ≤ hmn

(2.2)

donde h es la hora del día, T (h) la temperatura en esa hora h, Tmx y Tmn las tem-
peraturas máxima y mínima del día. En las anteriores variables el superíndice i hace
referencia al día presente, i − 1 al anterior e i + 1 al siguiente. Por último hmn, hmx

y htr son tres parámetros que representan las horas de transición entre los 4 tramos
(de valores típicos 7, 15 y 18 horas), D la duración del día (Iqbal, 1983), a un desfase
constante y b un parámetro adimensional que controla la velocidad de descenso de la
temperatura (WiM�Med usa a = 0 y b = 2). En la �gura 2.2 se muestra un ejemplo
de la temperatura horaria ajustada con estas expresiones a partir de los datos diarios
frente a los datos horarios reales medidos.

Figura 2.2: Ajuste seno-exponencial de 4 tramos de la temperatura horaria a partir de
datos diarios (los círculos son los datos horarios medidos)

.

2.2. Precipitación

La precipitación es la variable de mayor impacto en hidrología debido a su con-
tribución a la cantidad total de agua disponible en el sistema hidrológico. En áreas
montañosas, a la naturaleza estocástica de esta variable hay que añadir la in�uencia
de la topografía en su distribución espacial. Al igual que en el caso de la temperatura,
el factor más in�uyente a escala local en la distribución espacial de la precipitación es
la altitud (Agnew y Palutikov, 2000). La precipitación aumenta con la altura princi-
palmente debido a los efectos orográ�cos del terreno montañoso que hacen que el aire
ascienda y se den procesos de condensación por enfriamiento adiabático (p.e. Goovaerts,
2000). Sin embargo a diferencia de la temperatura, la correlación su�cientemente signi-
�cativa de la precipitación con la altura hay que buscarla a una escala temporal mayor,
concretamente la de la borrasca o evento de precipitación. A esa escala se pueden en-
contrar relaciones lineales de la precipitación con la elevación su�cientemente ajustadas
(Herrero, 2007). Una vez obtenido el gradiente lineal, el procedimiento es similar al de
la temperatura: interpolación de los residuos e integración con dicho gradiente. En la �-
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gura 2.3 se presenta un ejemplo de esta composición y el resultado �nal de precipitación
interpolada.

(a) Gradiente de precipitación (b) Interpolación residuos

(c) Precipitación �nal

Figura 2.3: Interpolación espacial de la precipitación. Borrasca entre 12/11/2002�
17/11/2002.

Para la obtención de valores horarios ya no es posible establecer un patrón �jo como
en el caso de la temperatura porque la naturaleza de la precipitación es muy distinta de
la de la temperatura. La distribución de la precipitación a escalas temporales menores
se realiza en dos fases: en primer lugar pasando de la escala de borrasca a escala diaria
y a continuación pasando de escala diaria a horaria. Siguiendo este esquema, primero se
calcula el porcentaje de precipitación que corresponde cada día del evento a cada una
de las estaciones meteorológicas con registros de precipitación diaria. Este porcentaje de
precipitación en el día i frente a la precipitación total durante la borrasca se interpola
por el inverso de la distancia, obteniendo así valores diarios de precipitación en cada
celda:

P i
d = Pe ∗ Porci

e (2.3)

siendo P i
d la precipitación total diaria del día i, Pe la precipitación total durante la

borrasca o evento y Porci
e el porcentaje de precipitación de toda la borrasca (de n días

de duración) que se produce en el día i de la misma.
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A continuación se produce el traslado de la precipitación diaria a horaria. Para ello se
utilizan los registros existentes de precipitación horaria, por lo general menos abundantes
que los de precipitación diaria. Se establecen unas áreas de in�uencia, de�nidas por el
usuario o calculadas automáticamente a través de polígonos de Thiessen, en torno a cada
estación con datos horarios. Todas las celdas dentro de la región seguirán la distribución
horaria de su estación de referencia.

2.3. Radiación solar

La radiación solar es una variable compleja, que depende de emisión del sol, de
movimientos planetarios, de la geometría del terreno y de la opacidad de la atmósfera,
en la que se incluye la nubosidad.

Para el cálculo de la radiación horaria en cada punto, WiM�Med parte de medi-
das de radiación global diaria en ciertas estaciones, que se suponen sobre super�cies
horizontales y no ocultadas por sombras.

La posición instantánea del sol con respecto a la bóveda celeste en un punto depende
sólo de factores geométricos que, aunque ocurran a escala planetaria, son bien conocidos
(p.e. Iqbal, 1983). A partir de la declinación, distancia al sol y latitud se calcula la
radiación solar incidente que ocurriría sobre una super�cie horizontal sin obstáculos
situada en el punto de estudio y en ausencia de atmósfera, concepto que se conoce como
radiación extraterrestre Kext. Por las condiciones descritas, es fácil deducir que Kext es
un límite superior teórico de la que realmente incidirá sobre ese punto. Para el cálculo
de Kext, WiM�Med considera un valor para la constante solar de 1367 W/m2 (WMO,
1982; London y Frohlich, 1982) invariable en el tiempo. La recopilación detallada del
resto de expresiones utilizadas en el cálculo �nal de Kext se encuentran recogidas en
Herrero (2007). WiM�Med trabaja con la hipótesis de que Kext es la misma en toda
la cuenca, lo cual puede no ser cierto para cuencas cuya extensión suponga grandes
variaciones en latitud y longitud.

El efecto reductor en la radiación de la atmósfera y la nubosidad se incorporan
al modelo a través del Índice de Claridad IC a escala diaria. El efecto de la masa
atmosférica se incluye en el IC a través de la altitud en cada punto, de acuerdo a las
expresiones de Kasten y Young (1989) y Ineichen y Pérez (2002). El IC medio diario
calculado para cada una de las estaciones con datos y corregido con la altitud se interpola
por un método simple (IDW2).

Una vez conocido la Kext y el IC a escala diaria en cada punto, se descompone la
radiación en su fracción difusa media del día Fd y la fracción directa Fb a través de la
expresión de Jacovides et al. (1996):

Fd =
K↓ dı́a

d

K↓ dı́a
i

=


0.999− 0.086 · IC IC ≤ 0.1
0.954 + 0.734 · IC − 3.806 · IC2 + 1.703 · IC3 0.1 < IC ≤ 0.71
0.165 0.71 < IC

(2.4)
donde K↓ dı́a

d es la parte difusa de la radiación incidente total o global diaria K↓ dı́a
i .

Conociendo K↓
i y K↓

d y asumiendo la hipótesis de que la relación entre ambas fracciones
se mantiene constante durante todo el día, la fracción diaria de radiación directa Fb se
determina de la siguiente manera:

Fb =
K↓ dı́a

b

K↓ dı́a
i

=
K↓ dı́a

i −K↓ dı́a
d

K↓ dı́a
i

= 1− Fd (2.5)
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La posición del sol y la geometría del terreno actúan o interaccionan, a escala horaria.
Una vez calculadas las componentes directa y difusa de la radiación cada hora, el modelo
calcula la ocultación producida por el sombreado directo e indirecto de la topografía
mediante los algoritmos expuestos en Dozier y Frew (1990). Para ello se supone una
distribución horaria de la radiación que sigue la de la radiación extraterrestre (IC
constante durante todo el día).

2.4. Otras variables meteorológicas

En cuanto al resto de variables meteorológicas, humedad relativa a través de la
presión de vapor, velocidad del viento y radiación de onda larga, a través de la emisividad
atmosférica, no se han generado por el momento algoritmos propios de interpolación
espacial y temporal ya que la distribución de las estaciones con registros disponibles de
las mismas hasta la fecha no ha permitido la generación de un gradiente a escala de
cuenca. Por tanto se consideran los registros diarios constantes a lo largo de cada día y
para su distribución espacial se aplican métodos directos como IDW2.

2.5. Evapotranspiración potencial

A partir de las variables meteorológicas anteriores, ya distribuidas en cada tramo de
estudio a través de la interpolación espacial, se realizan ciertos cálculos, como es el de
la demanda evaporativa. Por tanto, para el cálculo de la evapotranspiración potencial
no se realiza una interpolación espacial especí�ca, sino que viene implícita en la de los
datos de los que se deriva.

El objetivo es obtener una medida de la demanda evaporativa en la cuenca a dispo-
sición de los distintos módulos presentes en WiM�Med a escala horaria y diaria, por lo
que se calcula la evapotranspiración para un cultivo de referencia estándar ET0. Para
el cálculo a escala horaria se utiliza el método FAO de la ecuación de Penman�Monteith
(Allen et al., 1998) con la uni�cación incorporada en la expresión ASCE�PM para la
ET0 horaria (Iten�su et al., 2003; Gavilán et al., 2007):

ET0 =
0.408 ·∆ · (Rn −G) + γ · Cn

T · u2 · (es − ea)
∆ + γ · (1 + Cd · u2)

(2.6)

donde ∆ es la pendiente de la curva de presión de vapor calculada a la temperatura
media del aire en kPa/K, γ la constante psicrométrica en kPa/K, Rn la radiación neta
y G la densidad de �ujo de calor en el suelo (0.1 ·Rn durante el día y 0.5 ·Rn durante
la noche), ambas en mm/dı́a de equivalentes de agua, T la temperatura media diaria
en K y u2 la velocidad del viento en m/s, ambas medidas a 2 m de la super�cie, es la
presión de vapor en saturación y ea la presión de vapor real, en kPa,Cd el coe�ciente
de resistencia de la cubierta (0.24 s/m durante el día y 0.96 durante la noche) y Cn el
coe�ciente de resistencia aerodinámico (37 K ·mm · s3/mg · dı́a)

Esta ET0 se utiliza para el cálculo de la evaporación horaria desde la cubierta
vegetal, desde el suelo y desde los acuíferos. La evaporación desde la nieve se obtiene
a partir de una expresión particularizada para la interfase nieve�atmósfera. Todo el
proceso de cálculo de la ET0 se puede encontrar explicado con mayor detalle en Aguilar
(2008).

Existen momentos en los que WiM�Med trabaja a escala diaria por considerar que
el cálculo horario no es necesario. Esto ocurre principalmente cuando no llueve y no
hay nieve acumulada ni hay circulación super�cial de agua. En esos días el modelo no
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realiza un cálculo horario por Penman�Monteith sino que calcula directamente la ET0
a través del método empírico de Hargreaves et al. (1985). En este método únicamente
intervienen temperatura media Tmed, máxima Tmax y mínima Tmin diarias y radiación
extraterrestre Kext (Droogers y Allen, 2002):

ET0 = CHar · 0.408 ·Kext · (Tmed + 17.8) ·
√

Tmax − Tmin (2.7)
Esta expresión utiliza Rext en combinación con Tmed como indicadores de la radiación

global y el rango de temperatura diaria como indicador del contenido de humedad y
nubosidad. Habitualmente se utiliza para el coe�ciente CHar un valor de 0.0023, pero
dado que la altitud u otros fenómenos locales pueden llegar a afectar a este valor,
WiM�Med permite la utilización de un coe�ciente variable de�nido por el usuario. La
idea es que este coe�ciente se obtenga previamente mediante calibración a partir de los
resultados horarios de Penman�Monteith. Esto justi�cará el uso de el modelo empírico
de Hargreaves, ya que se ajusta al modelo físico horario y permite el cálculo con menos
variables a escala diaria.
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Capítulo 3

Interceptación

El modelo de interceptación que se utiliza en WiM�Med está basado en los mode-
los analíticos de Rutter et al. (1971) y Gash (1979), ampliamente usados en estudios
de interceptación recientes. Una explicación más amplia del mismo, incluyendo ejem-
plos de aplicación, se puede encontrar en Díaz (2007). En la �gura 3.1 se representa
esquemáticamente el balance de agua que ocurre en la cubierta vegetal del suelo.

Figura 3.1: Esquema del balance de agua en la cubierta vegetal.

La precipitación incidente P puede ser interceptada por la cubierta vegetal o bien
llegar directamente al suelo si no encuentra hojas o ramas a su paso. El agua interceptada
puede a su vez llegar al suelo mediante drenaje D o ser retenida en la cubierta vegetal y
posteriormente evaporada hacia la atmósfera E. La cubierta retiene en cada instante un
volumen de agua w, cuyo valor máximo corresponde a la capacidad de almacenamiento
de la cubierta S, que se produce cuando la cubierta alcanza la saturación. El modelo
planteado calcula la lluvia neta de�nida como la cantidad de agua que llega al suelo, sin
separarla en escorrentía cortical y trascolación. La estimación de la escorrentía cortical es
compleja en cubiertas vegetales compuestas de varias especies distintas, y su importancia
cuantitativa es pequeña en comparación con la precipitación incidente.

El balance de agua que se produce en la cubierta vegetal se puede expresar como:

dw

dt
= P − E −D (3.1)

donde w es el volumen de agua almacenado por unidad de super�cie en el dosel vegetal,
P es el �ujo de precipitación incidente, E es el �ujo de evaporación de agua interceptada,
D es el �ujo de agua que drena a través de la cubierta. El �ujo de agua interceptada es
I = P − D. El �ujo de evaporación de agua desde las hojas y ramas se calcula según
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Rutter et al. (1971) como:

E =
w

S
· Ep (3.2)

donde Ep es el �ujo de evaporación potencial desde la super�cie húmeda de la vegetación
y S es la capacidad de almacenamiento de la cubierta, es decir, el volumen de agua que
la planta es capaz de retener por unidad de super�cie cuando se encuentra saturada. S
es comparable al concepto de capacidad de campo de un suelo, tan útil en la práctica al
hablar de su contenido de agua y tan difícil de de�nir con precisión (Rutter et al., 1971).
Cuando el dosel está saturado (w = S), existe agua en zonas de la planta más expuestas
a la atmósfera, como por ejemplo la parte superior de la cubierta o las hojas exteriores
de la copa de los árboles, que se evapora a la velocidad potencial (E = Ep). Conforme
el dosel se va secando, el agua remanente estará retenida en zonas de la planta menos
expuestas a la atmósfera, como zonas interiores o pliegues por ejemplo, y el �ujo de
evaporación será menor (w/S < 1). Se ha demostrado que con esta hipótesis se describe
adecuadamente el comportamiento de la cubierta en su conjunto durante el proceso
de secado de la misma (Shuttleworth, 1978; Sellers y Lockwood, 1981; Shuttleworth y
Gash, 1982).

El �ujo de drenaje a través de la cubierta vegetal se calcula a partir de la propuesta
de Zeng et al. (2000):

D =

{
∞ si w > S

0 si w ≤ S
(3.3)

Es decir, sólo se produce �ujo de drenaje cuando el contenido de humedad de la
cubierta supera la capacidad de almacenamiento S, y a partir de ese momento todo
exceso de agua es drenado instantáneamente hacia el suelo. Esta simpli�cación permite
prescindir de los parámetros que relacionan w con D en el modelo de Rutter, de difícil
cuanti�cación práctica, especí�cos para cada especie vegetal y prácticamente inaborda-
bles a escala de cuenca.

Una vez obtenido el valor de las pérdidas por interceptación de lluvia para el intervalo
de tiempo estudiado en la super�cie de la cubierta vegetal, se utiliza la fracción de
cobertura vegetal del suelo fv para considerar el carácter disperso de la vegetación y
trasladar el resultado al área de estudio:

Iarea = (P −D) · fv (3.4)
Los valores de P y D están referidos a unidad de super�cie de cubierta vegetal,

mientras que Iarea está referida a unidad de super�cie de suelo. La evaporación desde
la cubierta húmeda se puede considerar linealmente dependiente de fv.

Por último, se obtiene la precipitación neta Pn que recibe la unidad de super�cie de
suelo, que se calcula como la diferencia entre el �ujo de precipitación incidente y el de
interceptación:

Pn = P − Iarea = (1− fv) · P + D · fv (3.5)
Para la aplicación continua en el tiempo del modelo de interceptación planteado se

han establecido las siguientes hipótesis:

La humedad disponible para evaporación durante un intervalo de tiempo deter-
minado (1 hora en este caso) será la humedad almacenada en la cubierta vegetal
al inicio de esa hora w0. Por tanto, aunque exista precipitación durante la hora, el
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agua interceptada no estará disponible para evaporación hasta el paso de tiempo
siguiente, ya que no es posible saber el momento en el que ha caído la lluvia, si al
inicio, en mitad, o al �nal de la hora.
El balance de agua de la cubierta se ajusta al �nal de cada hora, determinando
así el contenido de humedad �nal wf .
Las nevadas que se producen sobre cubiertas vegetales son tratadas como pre-
cipitación en forma líquida. La precipitación en forma de nieve se produce en
su mayoría en super�cies de la cuenca con vegetación muy escasa o inexisten-
te. Existen muy pocos estudios sobre el proceso de interceptación de nieve y su
consideración en el modelo de interceptación aumentaría su complejidad pero no
produciría diferencias importantes en los resultados a escala de cuenca.
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Capítulo 4

Nieve

La incorporación del efecto de la nieve dentro del ciclo hidrológico requiere la simu-
lación de su acumulación, evaporación (sublimación) y fusión. El cálculo está basado
en un balance de masa y energía distribuido en cada tramo/celda del modelo. Toda
la base teórica, consideraciones particulares, hipótesis, pormenores de la formulación y
ejemplos de aplicación al caso de Sierra Nevada (España) se encuentran recogidos en
Herrero (2007).

Para este modelo, la nieve es un proceso que tiene lugar sobre la super�cie de la
tierra y por debajo de la cobertura vegetal. Por tanto se parte de las variables dis-
tribuidas generadas por el módulo meteorológico, que sirven de entrada al módulo de
simulación de nieve. Sólo el módulo de interceptación se interpone entre la precipitación
real meteorológica y el depósito de nieve en super�cie.

El cálculo de los todos procesos relacionados con la nieve se realiza siempre a escala
horaria.

4.1. Precipitación y nieve

Una primera parte de la simulación es la encargada de representar la precipitación en
forma de nieve. Esta se calcula determinando el porcentaje de la precipitación efectiva
que ocurre en esta forma, con un modelo sencillo que combina la temperatura y la
precipitación simuladas y determina su estado. Este primer submodelo consta de un
solo parámetro Tsn, que se de�ne como la temperatura máxima a la que la precipitación
ocurre en forma de nieve. Este parámetro se considera constante en el espacio y en el
tiempo. La expresión básica de este submodelo es la siguiente:

Pn =

{
P si T ≤ Tsn

0 si T > Tsn

(4.1)

donde, además de Tsn, aparece T que es la temperatura atmosférica en el tramo, P la
precipitación efectiva total y Pn la precipitación en forma de nieve.

La precipitación en forma de nieve Pn se incorpora directamente al depósito super-
�cial de nieve y pasa a la parte fundamental del modelo que es el balance de masa y
energía en el depósito. En realidad, toda la precipitación se incorpora al depósito de
nieve, independientemente de su estado, ya que es el balance de masa y energía el que
determinará si esa precipitación, con la energía asociada en función de su temperatu-
ra, se mantiene en el depósito o pasa al módulo de escorrentía/in�ltración. Una lluvia
líquida sobre una nieve su�cientemente fría, puede quedar atrapada en la misma, en
lo que el modelo llama precipitación congelada. Lo importante en este primer paso es
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de�nir la energía interna de la precipitación efectiva, lo que se consigue conociendo su
estado y temperatura TP . El estado simplemente se considerará sólido si la TP ≤ 0, y
líquido en caso contrario. Su temperatura TP se deduce dando un nuevo signi�cado al
concepto de�nido en la ecuación anterior, lo cual es fácil reinterpretando la de�nición
de Tsn de la siguiente forma: Tsn es la disminución de temperatura de la precipitación
con respecto a la temperatura atmosférica medida sobre la super�cie del terreno. Por
tanto:

TP = T − Tsn (4.2)
En resumen, la primera expresión se amplía con la de�nición de la energía interna

asociada a la precipitación UP :

UP = P · uP (4.3)
siendo P la precipitación y uP su energía interna especí�ca, es decir, por unidad de
masa. uP es función directa de su temperatura y fase. Será positiva para el caso de
lluvia líquida y negativa para el caso de lluvia sólida:

uP =

{
cel · TP si P líquida, TP > 0oC
ceh · TP − Lf si P sólida, TP ≤ 0oC

(4.4)

donde TP es la temperatura de la precipitación en oC, cel el calor especí�co del agua,
ceh el calor especí�co del hielo y Lf el calor latente de fusión del hielo.

Aun cuando haya nieve en el depósito de un tramo, puede ocurrir que no toda la
extensión del tramo esté super�cialmente cubierta por la misma. En el Herrero (2007)
se explica cómo a través de la curva de agotamiento y en función de ciertas variables de
estado, se asocia determinada cantidad de nieve a la fracción de área del tramo realmente
cubierta por la nieve An. Esto simula la heterogeneidad super�cial de la distribución
de la nieve, fenómeno que se acentúa cuanto más tiempo pase esta almacenada. Esto es
importante para el tratamiento de una precipitación líquida sobre nieve, como se explica
a continuación.

Cuando la altura de nieve acumulada en el depósito es nula, una precipitación lí-
quida P pasa directamente a la super�cie del suelo, como entrada al módulo de in�l-
tración/escorrentía. En el caso antes mencionado de nieve sobre la super�cie del tramo
pero con un An < 1 (es decir, con partes del tramo libres de nieve), la fracción de la
lluvia P · An pasa al depósito de nieve, mientras que el resto, P · (1 − An), se dirige
directamente a dicho módulo de in�ltración/escorrentía.

4.2. Balance de masa y energía

El resto del ciclo de la nieve, con su mantenimiento en super�cie hasta su desapari-
ción, ya sea por evaporación o fusión, queda simulado con un balance de masa y energía
sobre el manto de nieve. Asumiendo una columna de nieve homogénea, se adopta un
modelo de una capa en contacto con el suelo por su capa inferior y con la atmósfera por
la superior (ver �gura 4.1). Las ecuaciones que de�nen estos dos balances son:

Masa: dhn · ρn

dt
= P − E + V − F (4.5)

donde hn es el espesor de la capa de nieve, ρn su densidad, P la precipitación, E la
evaporación o sublimación, V el transporte de nieve lateral debido al viento y F la
fusión que escurre por el fondo.
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Figura 4.1: Flujos de masa (gris) y energía (negro) actuantes sobre la columna de nieve.

Energía: dUn

dt
= K + L + H + G + UP − UE + UV − UF (4.6)

donde Un es la energía interna total de la masa de nieve, K la radiación de onda corta
o solar, L la radiación de onda larga o termal, H el intercambio turbulento de calor
sensible con la atmósfera, G el intercambio de calor sensible con el suelo y el resto
de términos son los componentes advectivos de transporte de energía asociada a los
transporte de masa vistos en la ecuación anterior.

En WiM�Med las componentes G y V , y con ella UV , se desprecian frente al resto
de �ujos de masa y energía. Además UF siempre vale 0, ya que el agua de fusión es
agua líquida a 0 oC, lo cual coincide con el nivel de referencia escogido como cero para
la energía.

La capa de nieve interacciona con la atmósfera (y en menor medida con el suelo)
con la que establece un intercambio activo de energía según la ecuación anterior. Este
intercambio hace variar su energía interna Un y, por tanto, su temperatura Tn, que están
relacionadas por la siguiente expresión:

Un = hn · ρn · ceh · Tn − Lf · hn · ρn (4.7)

donde se repiten los términos vistos en las expresiones anteriores. El modelo asigna un
valor de 2.103e−3 MJ/kg · K para ceh y de 0.334 MJ/kg para Lf . Un nunca puede
ser mayor que 0. En ese momento se produce el paso a agua líquida en el interior de
la capa de nieve que, despreciando la capacidad de almacenamiento de la propia nieve
como medio poroso, escurre en forma de fusión. Por lo tanto, se puede decir que el �ujo
de fusión es un resultado del balance de energía cuando esta es positiva (en situación
de nieve isoterma a 0oC). El resto de �ujos se calculan a partir de ciertas variables
meteorológicas y algunos parámetros característicos de la nieve.

Evaporación E. La evaporación es el proceso de difusión turbulenta del vapor de
agua por la diferencia de presión de vapor entre la super�cie de la nieve y la atmósfera.
Se calcula a partir de la siguiente expresión, donde E es la masa saliente de la capa de
nieve:

E = −

0.622 · ρa

p
· k2(

ln
(

2
z0

))2 · v2 + kEE0

 · (ea − en) (4.8)
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donde ρa es la densidad de la atmósfera, p la presión atmosférica, k la constante de
Prandtl-von Kárman (0.41), z0 la altura de rugosidad para la transferencia de cantidad
de movimiento, v2 la velocidad del viento a 2 m de altura, ea la presión de vapor de la
atmósfera y en la presión de vapor sobre la super�cie de la nieve. El modelo �ja ρa en
un valor de 1.29 kg/m3, p en 101.35 kPa e interpreta en como la presión de vapor de
equilibrio, que es calculada en función de la temperatura de la super�cie de la nieve Tn

según la expresión de Go� y Gratch (1946):

en = 0.6111 · e
(

17.3·Tn
Tn+237.3

)
(4.9)

que utiliza kPa para la presión y oC para la temperatura.
La presión de vapor de la atmósfera y la velocidad del viento a 2 metros de altura

son variables meteorológicas requeridas, mientras que z0 es un parámetro de calibración
considerado constante en el espacio y el tiempo.

Radiación de onda corta K. La fracción de la radiación solar medida que entra en
la capa de nieve K, al no ser re�ejada por su super�cie, es:

K = (1− α) ·Ks (4.10)
donde Ks es la radiación solar incidente medida y α el albedo, aproximado en WiM�Med
a un valor constante de 0.8.

Radiación de onda larga L. La radiación de onda larga neta que entra en la capa
de nieve viene determinada por el balance entre la radiación recibida y la emitida. La
nieve se considera como un emisor perfecto de onda larga. Por tanto:

L = εat · σ · T 4
at − εn · σ · T 4

n (4.11)
donde Tat es la temperatura medida en la atmósfera, εat la medida de emisividad de
onda larga de la atmósfera y σ es la constante de Stephan�Boltzman (4.9e−9 MJ/(m2 ·
dı́a ·K4)). La temperatura de la nieve Tn es calculada por el modelo.

Intercambio turbulento de calor sensible con la atmósfera H. Por la diferencia
de temperatura entre la super�cie de la nieve y la atmósfera se establece un intercambio
difusivo de calor sensible entre ambos, afectado por los mismos procesos turbulentos
que la evaporación. El �ujo de energía H que entra en la nieve es:

H =

ρa · cea ·
φ · k2(

ln
(

2
z0

))2 · v2 + kEH0

 · (Ta − Tn) (4.12)

expresión en la que además de k, ρa, v2 y z0, ya de�nidos para el cálculo de la evaporación
en 4.8, aparecen el calor especí�co del aire cea (tomado como 1.005e−3 MJ/kg ·K), un
coe�ciente de difusividad del calor sensible en ausencia del viento kEH0, la temperatura
de la atmósfera a 2 metros de altura Ta y la temperatura de la super�cie de la nieve Tn.

Energía interna asociada a la evaporación UE. También conocido como el inter-
cambio turbulento de calor latente con la atmósfera. La energía interna transportada
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por advección por un �ujo de masa es igual al producto de la masa por su energía in-
terna unitaria. En este caso la energía interna unitaria del vapor de agua transportado
es:

UE = E · uE (4.13)

uE = Lv + cev ·∆Tn (4.14)
donde Lv es el calor latente de vaporización del agua a 0oC y cev el calor especí�co del
vapor de agua a 1 atmósfera de presión y 0oC, �jados ambos en WiM�Med a valores de
2.47 MJ/kg y 1.85e−3 MJ/kg ·K respectivamente.

Energía interna asociada a la precipitación UP . La precipitación tiene asociada
una energía en función de su temperatura TP (de�nida por la expresión 4.2). Si TP es
igual o menor a 0oC, se considera que es nieve.

UP = P · uP (4.15)

uP =

{
cel ·∆TP si P líquida, TP > 0oC
ceh ·∆TP − Lf si P sólida, TP ≤ 0oC

(4.16)

donde la única variable nueva es el calor especí�co del agua cel, �jado en 4.1868e−3 MJ/kg·
K.

4.3. Extensión espacial

Los tramos espaciales en los que se divide el dominio espacial son celdas rectangu-
lares de un tamaño variable en función del problema modelado. Dado que estas celdas
pueden tener un tamaño en planta del orden de las decenas de metros, es obligado consi-
derar heterogeneidad de la nieve dentro del tramo. Es decir, la posibilidad de existencia
de un espesor de nieve variable dentro del tramo. De este modo, el modelo puntual re-
presentado por el balance de masa y energía se extiende espacialmente al tramo a través
de unas funciones empíricas que relacionan la cantidad de nieve con la super�cie del
tramo cubierto por la misma (SC, de snow cover). Esta función empírica se denomina
curva de agotamiento.

Figura 4.2: Representación teórica del efecto de reducción del área ocupada por la nieve
dentro del tramo en función de la cantidad de nieve.

El modelo WiM�Med contempla en cada tramo/celda una curva de agotamiento
distinta función de la cantidad de nieve actual (EA, equivalente de agua) y de la cantidad
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de nieve máxima que se ha alcanzado en el presente ciclo de fusión EAmax. Cuando la
nieve desaparece por completo de la celda, esta última variable se reinicia a 0. Con el
equivalente de agua adimensional EA∗ = EA/EAmax (siempre menor o igual que 1)
y dos parámetros constantes para todos los tramos, se calcula la fracción SC según la
siguiente expresión (�gura 4.3):

Figura 4.3: Curva de agotamiento empírica.

SC =


1 si EA∗/EA∗

100 > 1
EA∗

EA∗
100

si SCmin < EA∗/EA∗
100 < 1

SCmin si SCmin > EA∗/EA∗
100

(4.17)

Los dos parámetros utilizados son la fracción de super�cie mínima que siempre se
encuentra cubierta por la nieve SCmin y el equivalente de agua adimensional mínimo
con el que toda la super�cie aún está cubierta de nieve por completo EA∗

100.
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Capítulo 5

Zona no saturada del suelo

A efectos del análisis del movimiento del agua en el suelo, se considera el suelo divi-
dido en dos capas (�gura 5.1): una capa super�cial (capa 1) donde domina la in�ltración
super�cial y una capa inferior (capa 2) de almacenamiento y distribución.

La in�ltración en la capa super�cial se regula principalmente a través de la conduc-
tividad hidráulica saturada super�cial ksSup . Al transmitir el agua hacia la capa inferior,
una parte proporcional de esa agua se deriva hacia un �ujo subsuper�cial o lateral. La
capacidad de aporte hacia el �ujo subsuper�cial se valora en función de la relación entre
la permeabilidad del suelo ksSol

y el equivalente a una permeabilidad lateral klat. La
capa inferior tiene el efecto de retrasar la in�ltración profunda hacia la zona saturada
y mantener el agua disponible para la evaporación desde el suelo.

Figura 5.1: Diagrama de la Zona no Saturada en WiM�Med.

Se puede encontrar una justi�cación más detallada de la base teórica que rige el
cálculo en la zona no saturada, incluyendo ejemplos prácticos de aplicación, en Aguilar
(2008).

5.1. In�ltración super�cial

La in�ltración del agua en el suelo es el proceso mediante el cual esta entra en el
espacio poroso del suelo, al tiempo que desplaza al aire previamente alojado allí. WiM�
Med reproduce la in�ltración mediante el modelo físico de Green y Ampt (1911) junto
con la solución exacta de Muñoz-Carpena y Ritter (2005). Estos autores propusieron
una simpli�cación del proceso de in�ltración para lo cual consideraron ciertas hipótesis
de partida en la descripción de la in�ltración en un suelo:
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El suelo se encuentra encharcado con una delgada lámina de agua h0 desde el
inicio del proceso.
Los per�les del suelo se pueden reducir a per�les rectangulares homogéneos con
una distribución uniforme de humedad en una profundidad L en los que el movi-
miento de agua se produce en forma de frente de agua que se mueve a la misma
velocidad en toda la sección del suelo en forma de �ujo tipo pistón. De este modo
se origina un frente de humedecimiento bien de�nido que separa la zona húmeda
del suelo de la zona seca (Rawls et al., 1993).

El modelo parte de la ecuación de Darcy, que aplicada al per�l tipo y combinada
con la ecuación de continuidad expresada como I = −z · ∆θ, siendo I la in�ltración
acumulada, ∆θ el intervalo desde la humedad en saturación θs a la inicial θ0 y Ψmf el
potencial matricial en el frente de humedecimiento, se obtiene:

i = ksSup ·
(

I −Ψmf ·∆θ

I

)
(5.1)

que relaciona la intensidad de in�ltración i con su valor acumulado I. Reconociendo la
relación entre ambas variables, i = dI/dt, se obtiene una ecuación diferencial implícita
en I:

I + Ψmf ·∆θ · L ·
I −Ψmf ·∆θ

−Ψmf ·∆θ
= ksSup · t (5.2)

Sin embargo, en condiciones naturales el suelo no se encharca al principio de un
suceso de lluvia, en contra de la primera hipótesis del modelo. Por tanto, es necesario
calcular la in�ltración acumulada que hace falta para llegar al tiempo de encharcamiento
te en el cual i = r, siendo r la intensidad de lluvia y a continuación se reescribe la
ecuación anterior considerando que se cumple a partir del punto de encharcamiento
(Mein y Larson, 1973):

i = r = ksSup ·
(

Ie −Ψmf ·∆θ

Ie

)
(5.3)

Ie =
−Ψmf ·∆θ

r
ksSup

− 1
(5.4)

I − Ie + Ψmf ·∆θ · L ·
I −Ψmf ·∆θ

Ie −Ψmf ·∆θ
= ksSup · (t− te) (5.5)

La ecuación de Green y Ampt es una ecuación implícita en I que debe solucionarse
mediante algún método numérico. WiM�Med aplica el método de Picard de aproxima-
ciones sucesivas de I siguiendo a Muñoz-Carpena y Ritter (2005), con un nivel de error
aceptado de 0.01, 10 iteraciones para encontrar la solución y empleándose como valor
inicial para cada evento ksSup · (t− te).

Otro problema adicional en la aplicación práctica del modelo lo constituye el no man-
tenimiento de las condiciones de encharcamiento en algún momento durante un episodio
de lluvia con intensidad variable. En el caso de lluvias no uniformes, se produce conti-
nuamente el paso de condiciones de encharcamiento a condiciones de no encharcamiento
complicando el proceso de in�ltración. Este problema se resuelve con ayuda de la hipóte-
sis de compresión de tiempo sugerida por Sherman (1932). WiM�Med de�ne intervalos
de una hora para la aplicación del modelo durante los cuales se hace el seguimiento del
proceso de in�ltración y se aplica la teoría de Sherman cuando es conveniente. Además,
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se impone un límite de tiempo sin lluvia hred horas a partir del cual se considera que
el fenómeno de in�ltración ha acabado. Superado este tiempo sin lluvia, se efectúa una
redistribución de la humedad en todo el per�l del suelo y comienza a considerarse eva-
poración desde el mismo. Por defecto, hred tiene un valor de 3 horas, aunque su valor
es modi�cable para cada simulación.

5.2. In�ltración profunda

Durante un período de in�ltración super�cial, la in�ltración profunda comienza a
producirse cuando todo el suelo se encuentra saturado. Durante el proceso de in�ltra-
ción super�cial el agua comienza a incrementar el contenido de humedad en el suelo,
desde la super�cie hacia el fondo. Cuando se alcanza la saturación en las dos capas del
suelo, el exceso de in�ltración Qex se reparte entre in�ltración profunda Qperc y �ujo
subsuper�cial lateral Qlat en función de la relación de dos valores de conductividad,
ksSol

y klat:

Qex = Qlat + Qperc (5.6)

Qperc

ksSol

=
Qlat

klat
(5.7)

Qperc = Qex ·
ksSol

ksSol
+ klat

(5.8)

Qlat = Qex ·
klat

ksSol
+ klat

(5.9)

Durante los periodos sin in�ltración super�cial, el modelo calcula en primer lugar
un �ujo subsaturado de la capa de suelo 1 a la 2 siguiendo la expresión de Darcy-
Buckingham (5.10). Los distintos términos de esta expresión se pueden obtener a partir
de las de van Genuchten (5.11) y van Genuchten�Mualem (5.12).

q =
∂θ · ∂z

∂t

= kΘ ·
(

1− ∂Ψ
∂Θ

· ∂Θ
∂z

) (5.10)

−Ψ =
1
α

(
Θ−1/m − 1

)1/n
(5.11)

kΘ = k0 ·Θ1/2 ·
(
1−

(
1−Θ1/m

)m)2
(5.12)

en las que q es el �ujo de in�ltración, Ψ el potencial matricial, n, m, y α son parámetros
de regresión de la curva de succión del suelo y k0 una conductividad equivalente, aunque
no necesariamente igual, a la conductividad hidráulica saturada. Ambas expresiones
hacen referencia al grado de saturación efectivo Θ, el cual se de�ne en función de la
humedad actual θ, la humedad de saturación θs y la humedad residual θr:

Θ =
θ − θr

θs − θr
(5.13)

Los valores típicos de la n de van Genuchten se encuentran entre 1.2 y 4.0 (Muñoz-
Carpena y Ritter, 2005) y es común adoptar m = 1−1/n. En cuanto a α, WiM�Med lo
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calcula como la inversa del potencial matricial de secado Ψ, que suele adoptar valores
entre −2000 y −200 mm.

La conductividad hidráulica no saturada se calcula con la expresión de van Genuchten-
Mualem (expresión 5.12), en la que se toma ksSup como valor de k0. Este �ujo subsatu-
rado I12 se reparte a su vez entre �ujo lateral y un �ujo hacia la capa 2 Q12 nuevamente
según la relación entre los parámetros de velocidad de �ujo ksSol

y klat:

I12 = Qlat + Q12 (5.14)

Qlat

klat
=

Q12

ksSol

≤ 1 (5.15)

Con el �ujo Q12 se actualiza la humedad de la capa de suelo 2. Desde esta capa
inferior también se produce la in�ltración profunda al acuífero siguiendo la expresión
de Darcy-Buckingham, siendo en este caso ksSol

el valor de k0 en la expresión de van
Genuchten-Mualem.

5.3. Exceso de lluvia

Una vez realizado el balance de agua en el suelo y calculada la in�ltración super�cial
total, se calcula el exceso de lluvia o precipitación efectiva como la diferencia entre
la precipitación neta y dicha in�ltración. La precipitación neta lleva descontados las
pérdidas por interceptación de la cubierta vegetal y acumulación en la capa de nieve. La
evapotranspiración se considera despreciable en condiciones de evento de precipitación1
(Muñoz-Carpena y Ritter, 2005).

5.4. Redistribución de la humedad

Una vez cesa la lluvia, el movimiento de agua en el suelo se desarrolla de acuerdo a
los gradientes de potencial hidráulico. La humedad pasa de las capas super�ciales hacia
las más profundas (Muñoz-Carpena y Ritter, 2005), viaje que en este caso implica el
paso por los depósitos en la secuencia capa 1→ capa 2→ zona saturada. De este modo,
el agua acumulada en el suelo en cada celda va moviéndose hacia la zona saturada o
perdiéndose en la atmósfera por la demanda evaporativa. La evaporación se calcula
de forma independiente en cada capa de suelo (EV P y EV P2) teniendo en cuenta la
evapotranspiración potencial (ver apartado 2.5) y el contenido de agua en cada capa de
acuerdo a la siguiente expresión:

EV Pi = ET0 · αev ·Θβev (5.16)
siendo EV Pi la cantidad evaporada desde la capa i de suelo en mm, ET0 la evapo-
transpiración de referencia y αev y βev dos coe�cientes de ajuste de la expresión, que
WiM�Med considera constantes en toda la cuenca y modi�cables por el usuario. El
contenido de agua se evalúa mediante el grado de saturación efectivo Θ de�nido según
5.13. En ningún caso la evaporación calculada podrá ser mayor que la potencial, por lo
que la expresión anterior se limita a posteriori con la siguiente condición:

EV Pi ≤ ET0 (5.17)
1Para WiM�Med un evento de precipitación es el total de los días durante los que se desarrolla un

fenómeno intermitente de precipitación asociado al paso de una sola borrasca.
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Capítulo 6

Zona saturada

El modelo de �ujo subterráneo en zona saturada incorporado en WiM�Med se basa
en el trabajo de Millares (2008). Este modelo se encarga de representar el comportamien-
to hidrogeológico en toda una cuenca, lo que implica representar la gran heterogeneidad
de materiales y tipos de �ujo que dominan la zona saturada.

El modelado de los aportes correspondientes a la zona saturada di�ere con el carácter
distribuido del modelo global debido precisamente a la complejidad de los acuíferos y de
la escasez de información. Por ello WiM�Med plantea un modelo agregado alimentado
por la recarga distribuida procedente del suelo (zona no saturada) y subdividido en
�zonas acuíferas� homogéneas de mayor tamaño al de la celda. Cada zona acuífera
seleccionada será simulada mediante tres depósitos en donde se asume la condición de
linealidad del sistema (�gura 6.1).

Figura 6.1: Modelo conceptual de depósitos planteado para la simulación de la zona
saturada.

Las ecuaciones que rigen el comportamiento del embalse lineal parten de relación
lineal existente entre el almacenamiento S y el caudal de salida Q, a través de una
constante de almacenamiento k (Barnes, 1939):

S = k ·Q (6.1)

expresión que puede escribirse en función del área A considerada para el embalse que-
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dando de la siguiente forma:

h = k · q (6.2)
siendo h la altura que rige el almacenamiento del embalse lineal [L], k el coe�ciente de
almacenamiento [T ] y q el caudal especí�co de desagüe [LT−1]. El caudal saliente que
se mani�esta a partir de un determinado nivel umbral viene dado por la expresión:

q =
h− humb

k
(6.3)

donde h es la altura de agua existente en el embalse y humb la altura umbral a partir
de la cual existe el �ujo.

Por otro lado, el balance de masas para un medio poroso, usando caudales especí�cos,
viene dado por la expresión:∑ Q

A
=

dh

dt
· SS ·

∆V

∆A
⇒
∑

q =
dh

dt
· SS ·∆h (6.4)

siendo ∑Q el balance de caudales en el depósito, dh/dt la variación del nivel en el
depósito en el intervalo de tiempo, SS el coe�ciente de almacenamiento especí�co del
medio [L−1] y ∆V el volumen del depósito. Al expresar esta ecuación en función del
rendimiento especí�co Sy, queda en la forma base utilizada para cada estado de los
depósitos modelados: ∑

q =
dh

dt
· Sy (6.5)

6.1. Recarga desde la zona no saturada

WiM�Med contempla la existencia de un primer depósito ZNS de transición cuya
función es recibir la in�ltración profunda procedente de la zona no saturada y transmi-
tirla al primer depósito de almacenamiento subterráneo, correspondiente a la respuesta
rápida. Este depósito super�cial de transición simula el tiempo de retardo que sufre la
in�ltración en su viaje desde la zona no saturada hacia la zona saturada. Está con�gu-
rado como un depósito simple, es decir, con una sola salida. Las variaciones del nivel en
este depósito vienen dadas por la expresión:

hZNS(t + dt) = hZNS(t) · e
−dt
k0 + k0 · qinf0 ·

(
1− e

−dt
k0

)
(6.6)

donde k0 es el coe�ciente de almacenamiento especí�co correspondiente al depósito que
simula el paso por la zona no saturada hasta la profunda y qinf0 es el caudal in�ltrado
desde el suelo. Partiendo de la ecuación de continuidad, el �ujo saliente qinf vendrá
dado por la expresión:

qinf0 − qinf =
dh

dt
⇒ qinf =

−(hZNS(t + dt)− hZNS(t))
dt

+ qinf0 (6.7)

donde qinf representa el caudal de percolación hacia la zona saturada.

6.2. Respuesta rápida del acuífero

Una vez modelado este tiempo de retardo, la recarga llega al depósito correspondien-
te a la respuesta rápida del sistema saturado. Se trata de un depósito de dos salidas;
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una correspondiente a la respuesta rápida hacia la red de drenaje y otra que pasa a
recargar un segundo depósito encargado de modelar la respuesta lenta del sistema. Esta
respuesta rápida tendrá un umbral a partir del cual se dejan de realizar aportaciones y a
partir del cual todas las aportaciones se realizan como respuesta lenta. Los componentes
del balance hídrico en el depósito son los siguientes:

qperc, caudal especí�co de in�ltración hacia el depósito de respuesta lenta [LT−1].

q1, caudal especí�co aportado al cauce por el acuífero de respuesta rápida [LT−1].

SyR, rendimiento especí�co del depósito de respuesta rápida [L−1].

hR, altura en el depósito de respuesta rápida [L].

k1, coe�ciente de almacenamiento correspondiente al depósito de respuesta rápida
[T ].

kp, coe�ciente de almacenamiento correspondiente a la transición hacia el depósito
de respuesta lenta [T ].

El caudal saliente q1 se mani�esta a partir de un determinado nivel umbral hRumb

y viene dado por la expresión:

q1 =
hR − hRumb

k1
(6.8)

Las ecuaciones de un depósito lineal de dos salidas puede expresarse en función de los
caudales especí�cos (q = Q/A), y teniendo en cuenta que q1 = h/k1 y que qperc = h/kp

resulta la ecuación:

hR(t + dt) = hR(t) · e
−(k1+kp)
k1·kp·SyR

·dt +
k1 · kp

k1 + kp
·
(

qinf +
hRumb

k1

)
·
(

1− e
−(k1+kp)
k1·kp·SyR

·dt
)

(6.9)

expresión que indica el nivel en cada instante en un depósito lineal con dos salidas. A
partir de la variación temporal del nivel del depósito dh/dt y la ecuación de continuidad
dada por:

qinf − qR− qperc =
dh

dt
·SyR ⇒ qinf − qR− qperc =

−(hR(t + dt)− hR(t))
dt

·SyR (6.10)

se obtienen las salidas q1 y qperc desde este depósito:

q1 =
kp

kp + k1
·
(
− (h(t + dt)− h(t))

dt
· SyR + qinf −

hRumb

k1

)
(6.11)

qperc =
− (h(t + dt)− h(t))

dt
· SyR + qinf − q1 (6.12)

Cuando el nivel descienda por debajo del umbral el depósito se comportará como
un embalse lineal con una sola salida en cuyo caso ha de tomarse la expresión:

hR(t + dt) = hR(t) · e
−dt

kp·SyR + kp · qinf ·
(

1− e
−dt

kp·SyR

)
(6.13)
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6.3. Respuesta lenta del acuífero

Este último depósito, un depósito lineal simple, realiza aportaciones hacia la red de
drenaje y representa la respuesta lenta del sistema. Del mismo modo que el depósito
de respuesta rápida, cuenta con un valor umbral a partir del cual las aportaciones del
sistema subterráneo cesan. Este almacenamiento se corresponde con aquellas zonas en
las que puede producirse una diferencia de nivel entre el río y el acuífero quedándose
éste descolgado. Las variaciones del nivel de agua en el depósito vienen dadas por la
expresión:

hL(t + dt) = hL(t) · e
−dt

k2·SyL + k2 · qperc ·
(

1− e
−dt

k2·SyL

)
(6.14)

donde los componentes son los correspondientes al depósito de respuesta lenta:

q2, caudal especí�co aportado al cauce por el acuífero de respuesta lenta [LT−1].
SyL, rendimiento especí�co del depósito de respuesta lenta [L−1].
hL, altura en el depósito de respuesta lenta [L].
k2, coe�ciente de almacenamiento correspondiente al depósito de respuesta lenta
[T ].

El �ujo saliente viene dado por la expresión:

q2 = qperc −
− (h(t + dt)− h(t))

dt
· SyL (6.15)

Cuando la altura del depósito subterráneo desciende por debajo del umbral del
�ujo lento, las aportaciones al río se hacen nulas. La acción de las acciones externas
(como la evaporación) pueden seguir secando el acuífero y reproducir fenómenos de
descolgamiento río-acuífero.

6.4. Evapotranspiración

La evapotranspiración del almacenamiento subterráneo permite modelar el compor-
tamiento de aquellas zonas en donde el nivel del acuífero es lo su�cientemente super�cial
como para verse afectado por la extracción desde el sistema radicular de la vegetación.

La implementación en el modelo se realiza a partir de la consideración de una pro-
fundidad hmin a partir de la cual no existe evapotranspiración debido a que el nivel
del acuífero se encuentra fuera de la zona de in�uencia radicular. Por el contrario, a
partir de una profundidad máxima hmax la evapotranspiración que se realiza sobre la
zona saturada coincidirá con la evapotranspiración potencial calculada por el modelo
ET0 (apartado 2.5). Entre estas dos profundidades, la evapotranspiración es calculada
a partir de la evapotranspiración potencial multiplicada por un factor que establece una
relación lineal entre las dos situaciones anteriores.

E(t) = ET0(t) · F (6.16)

F =


1 si h > hmax

h−hmin
hmax−hmin

si hmin < h < hmax

0 si hmin > h

(6.17)
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Figura 6.2: División del per�l del suelo para el cálculo de la pérdida de agua desde el
acuífero por evapotranspiración.

Para incorporar esta acción externa, que se mani�esta de forma distinta dentro de
una misma zona acuífera, en el modelo agregado, es necesario considerar la parte pro-
porcional de cada zona acuífera que se encuentra afectada por procesos de evapotranspi-
ración del medio subterráneo. Por esta razón, la extracción total por evapotranspiración
para cada zona acuífera ET se calcula:

ET (t) =
AET0

AT
· ET0(t) · F (6.18)

donde AET0 representa el área dentro de la zona acuífera en donde existe extracción
por evapotranspiración en el almacenamiento subterráneo y AT es el área total de la
zona acuífera.

Esta extracción por evapotranspiración se incorpora restando en la ecuación corres-
pondiente a las variables de estado del depósito de respuesta lenta, es decir:

hL(t + dt) = hL(t) + qperc − ET (t) (6.19)

6.5. Aportación a la red �uvial

Una vez obtenidas las aportaciones del caudal especí�co del �ujo subterráneo q1 y q2

para cada intervalo de tiempo, se calcula la aportación total sobre el punto de desagüe
de la zona acuífera en la red de drenaje principal.

Qsub = (q1 + q2) ·AT (6.20)
donde Qsub es el caudal aportado por el �ujo subterráneo, es decir, la suma de los
caudales aportados por el depósito de respuesta rápida y por el depósito de respuesta
lenta y AT es el área de la zona acuífera considerada.
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Capítulo 7

Circulación en ladera

La circulación super�cial del agua en ladera se basa en el MDE, del cual se obtienen
las direcciones preferenciales de �ujo, la red de desagüe y la distribución de los tiempos
de viaje en la cuenca. En el MDE se encuentran celdas de dos tipos, celdas de ladera y
celdas de cauce produciéndose la conexión entre ambas a través de los puntos de desagüe
que pertenecen a celdas del cauce. Si se cuanti�ca la distancia de cada celda de ladera
hasta su punto de desagüe, para una velocidad de avance del �ujo super�cial constante
en cada celda se puede estimar el tiempo de viaje de la precipitación efectiva de dicha
celda hasta alcanzar el punto de desagüe. Por tanto, desfasando la respuesta de cada
celda un tiempo igual al tiempo de viaje y agregando las respuestas individuales de las
celdas con igual tiempo de viaje se obtiene el hidrograma de escorrentía directa en el
punto de desagüe considerado para un hietograma distribuido de lluvia efectiva dado.

Para la de�nición de la red de desagüe a partir del MDE se siguió el razonamiento
propuesto por O'Callaghan y Mark (1984). La hipótesis básica de partida es considerar
que el �ujo se mueve en la dirección de la máxima pendiente, de modo que, a partir del
modelo digital de elevaciones en formato matricial, el desplazamiento será de una celda a
la adyacente de las ocho posibles en la dirección descendiente más abrupta y acumular el
área de desagüe siguiendo dicho patrón de desagüe que conecta celdas adyacentes. Es lo
que se conoce como método D8. La red de desagüe se determina estableciendo un umbral
mínimo de área de desagüe por encima del cual todas las celdas serán consideradas como
parte de la red de desagüe.

El principal problema del algoritmo es la existencia de depresiones o sumideros y
super�cies planas en los MDE. Las depresiones son conjuntos de celdas rodeadas por
vecinos más elevados. En zonas planas existen celdas contiguas con la misma elevación,
con un desagüe indeterminable. De�ciencias intrínsecas al MDE (como puentes de carre-
teras), insu�ciente resolución vertical o zonas de poco relieve, son las causas principales
de estos errores.

Los algoritmos de cálculo de la red de drenaje necesitan un MDE coherente desde
un punto de vista hidrológico, es decir, sin celdas que lleven a atasco en el �ujo, por
lo que en primer lugar se procede a una corrección que elimine estos errores. Esto se
efectúa en tres pasos:

Incorporación de la red de drenaje real, operación conocida como river burning.
WiM�Med lee una capa de polilíneas formato shape de Arc-GIS y favorece el
�ujo a través de las líneas marcadas con un algoritmo similar al de Saunders y
Maidment (1995). En lugar de elevar las celdas que no sean de río, WiM�Med
disminuye la altura de las celdas correspondientes a las polilíneas, bajándolas al
nivel mínimo de todas las que las rodean menos un diferencial que se encuentra en
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correspondencia con la precisión del MDE. Las celdas originadas por cada polilínea
quedan con pendiente descendente ya que la corrección se inicia en el extremo con
mayor cota (obtenida de su proyección sobre el MDE, ya que las polilíneas no
tienen información 3D). Las polilíneas no necesitan estar conectadas entre sí ni
formar una red de drenaje, y pueden estar constituidas simplemente por tramos
sueltos que ayuden al modelo a interpretar la dirección del �ujo a través de las
de�ciencias del MDE.
Relleno de depresiones. Si a pesar de la corrección anterior se mantienen celdas o
grupos de celdas que viertan hacia su �interior�, se detectan y delimitan siguiendo
el algoritmo descrito en Martz y Garbrecht (1992). Una vez limitadas las vaguadas,
simplemente se iguala toda su altura a la de la celda que funcionaría como salida
natural (la más baja de dicho límite).
Tratamiento de zonas llanas. Ya sin depresiones, se puede calcular la dirección
de �ujo de�nitiva en cada celda mediante el algoritmo D8. Sólo las zonas llanas
quedan inde�nidas. La dirección en estas zonas se decide actuando directamente
sobre la matriz de direcciones de �ujo, sin modi�car el MDE, siguiendo la idea
que se propone en Turcotte et al. (2001). WiM�Med fuerza el vertido de aquellas
celdas de la llanura que limitan con otras de menor altura que estas (celdas de
vertido) hacia estas últimas. Estas celdas de la llanura serán a su vez destinatarias
de los �ujos de vertido de las adyacentes llanas, por lo que la asignación de �ujos
se va extendiendo recursivamente hacia aguas arriba.

El cálculo �nal de los tiempos de viaje de cada celda hasta el punto de desagüe
más próximo se realiza contando el número de celdas por las cuales circula el �ujo hasta
alcanzar dicho punto y considerando una velocidad de avance del �ujo constante en cada
celda. De esta manera se obtiene el tiempo que emplearía el exceso de lluvia de una celda
concreta en llegar desde la misma al punto de desagüe correspondiente, lo que permite
reconstruir el hidrograma correspondiente a una lluvia distribuida (heterogénea).
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Capítulo 8

Circulación en cauce

Existen dos posibilidades para la simulación del �ujo dentro del cauce con WiM�
Med. La primera es el modelo de detalle que resuelve las ecuaciones unidimensionales de
un �ujo no permanente en cauces naturales denominado GuadalFortran. Es en sí mismo
un modelo avanzado de circulación en cauce, por lo que se presenta en un ejecutable
propio separado del WiM�Med. Ambos modelos están perfectamente conectados entre
sí a través de �cheros de texto con los resultados de WiM�Med de los hidrogramas en los
puntos de desagüe de las subcuencas, que son los datos de entrada al río para el modelo
GuadalFortran. Este modelo está pensado para su aplicación en periodos poco extensos
(del orden del día e inferiores), con las mayores avenidas, para el cálculo preciso de los
hidrogramas y las llanuras de inundación. Una explicación más detallada de las bases
teóricas de este modelo se puede encontrar en la Documentación y Manual de Usuario
del Modelo GuadalFortran v44 (Ávila, 2008).

Además de este modelo, WiM�Med incorpora un modelo de circulación en cauce
sencillo y rápido basado en el método de Muskingum. Este modelo permite obtener
resultados más generales sobre los caudales medios a escala de días/años en el cauce
aunque no da información sobre llanuras de inundación.

Para utilizar el modelo con Muskingum el río se debe discretizar como un elemen-
to lineal unidimensional dividido en tramos. En las uniones de los tramos es donde se
pueden incorporar los caudales super�ciales/subsuper�ciales o los subterráneos proce-
dentes de los acuíferos. Los primeros proceden de las subcuencas por circulación super-
�cial/subsuper�cial de cada celda, mientras que los acuíferos funcionan como depósitos
formados a partir de un conjunto de celdas agregadas y vierten el caudal en un punto
determinado. La circulación del hidrograma en cada tramo i para cada paso de tiempo
t a través de la expresión de Muskingum requiere la de�nición del parámetro de tiempo
de viaje o coe�ciente de almacenamiento K y del de ponderación del amortiguamien-
to o factor de forma X para cada tramo. Dicha aproximación de Muskingum permite
calcular el caudal saliente de cada tramo en el tiempo actual Q(i, t) a partir del caudal
saliente en ese mismo tramo en el tiempo anterior Q(i, t − 1) y del caudal saliente en
el tramo inmediatamente aguas arriba en este mismo tiempo Q(i− 1, t) y en el tiempo
anterior Q(i− 1, t− 1):

Q(i, t) = C1 ·Q(i− 1, t) + C2 ·Q(i− 1, t− 1) + C3 ·Q(i, t− 1) (8.1)
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donde C1, C2 y C3 son funciones que dependen de X, K y ∆t:

C1 =
∆t− 2 ·K ·X

2 ·K · (1−X) + ∆t

C2 =
∆t + 2 ·K ·X

2 ·K · (1−X) + ∆t

C3 =
2 ·K · (1−X)−∆t

2 ·K · (1−X) + ∆t

(8.2)

El algoritmo de resolución es iterativo tanto en el espacio como en el tiempo, con-
dicionado por las restricciones:

∆t

K
> 1 en el tiempo

∆t

K
> 2∆X en el espacio

(8.3)

WiM-Med sólo permite factores de forma X comprendidos entre 0 y 0.5 (0 ≤ X ≤
0.5), y coe�cientes de almacenamiento K mayores que 0 (K > 0). Para el cálculo de
la expresión de K en cada tramo se puede utilizar la ecuación de Cunge (1969) que
relaciona este parámetro con la longitud del tramo Lc y la celeridad del �ujo para una
profundidad determinada ck:

K =
Lc

ck
(8.4)

La fórmula de Manning permite relacionar esta última con la velocidad del �ujo vc

o con el radio hidráulico Rh, la pendiente del cauce βc y la rugosidad de Manning n
(?). Sustituyendo se obtiene:

K =
Lc

5
3 ·
(

R
2/3
h ·β1/2

c

n

) =
3
5
· Lc

vc
(8.5)

WiM-Med utiliza unidades de hora para la de�nición de K en sus �cheros de entrada.

36



Capítulo 1. Circulación en ladera

Capítulo 9

Circulación en ladera

La circulación super�cial del agua en ladera se basa en el MDE, del cual se obtienen 
las direcciones preferenciales de �ujo, la red de desagüe y la distribución de los tiempos 
de viaje en la cuenca. En el MDE se encuentran celdas de dos tipos, celdas de ladera y 
celdas de cauce produciéndose la conexión entre ambas a través de los puntos de desagüe 
que pertenecen a celdas del cauce. Si se cuanti�ca la distancia de cada celda de ladera 
hasta su punto de desagüe, para una velocidad de avance del �ujo super�cial constante 
en cada celda se puede estimar el tiempo de viaje de la precipitación efectiva de dicha 
celda hasta alcanzar el punto de desagüe. Por tanto, desfasando la respuesta de cada 
celda un tiempo igual al tiempo de viaje y agregando las respuestas individuales de las 
celdas con igual tiempo de viaje se obtiene el hidrograma de escorrentía directa en el 
punto de desagüe considerado para un hietograma distribuido de lluvia efectiva dado.

Para la de�nición de la red de desagüe a partir del MDE se siguió el razonamiento 
propuesto por O'Callaghan y Mark (1984). La hipótesis básica de partida es considerar 
que el �ujo se mueve en la dirección de la máxima pendiente, de modo que, a partir del 
modelo digital de elevaciones en formato matricial, el desplazamiento será de una celda a 
la adyacente de las ocho posibles en la dirección descendiente más abrupta y acumular el 
área de desagüe siguiendo dicho patrón de desagüe que conecta celdas adyacentes. Es lo 
que se conoce como método D8. La red de desagüe se determina estableciendo un umbral 
mínimo de área de desagüe por encima del cual todas las celdas serán consideradas como 
parte de la red de desagüe.

Figura 1.1: Posibles direcciones de vertido según los algoritmos D8 (a) y D∞(b).

El principal problema del algoritmo es la existencia de depresiones o sumideros y
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Capítulo 1. Circulación en ladera

super�cies planas en los MDE. Las depresiones son conjuntos de celdas rodeadas por
vecinos más elevados. En zonas planas existen celdas contiguas con la misma elevación,
con un desagüe indeterminable. De�ciencias intrínsecas al MDE (como puentes de carre-
teras), insu�ciente resolución vertical o zonas de poco relieve, son las causas principales
de estos errores.

Los algoritmos de cálculo de la red de drenaje necesitan un MDE coherente desde
un punto de vista hidrológico, es decir, sin celdas que lleven a atasco en el �ujo, por
lo que en primer lugar se procede a una corrección que elimine estos errores. Esto se
efectúa en tres pasos:

Incorporación de la red de drenaje real, operación conocida como river burning.
WiMMed lee una capa de polilíneas formato shape de Arc-GIS y favorece el �ujo a
través de las líneas marcadas con un algoritmo similar al de Saunders y Maidment
(1995). En lugar de elevar las celdas que no sean de río, WiMMed disminuye la
altura de las celdas correspondientes a las polilíneas, bajándolas al nivel mínimo de
todas las que las rodean menos un diferencial que se encuentra en correspondencia
con la precisión del MDE. Las celdas originadas por cada polilínea quedan con
pendiente descendente ya que la corrección se inicia en el extremo con mayor
cota (obtenida de su proyección sobre el MDE, ya que las polilíneas no tienen
información 3D). Las polilíneas no necesitan estar conectadas entre sí ni formar
una red de drenaje, y pueden estar constituidas simplemente por tramos sueltos
que ayuden al modelo a interpretar la dirección del �ujo a través de las de�ciencias
del MDE.

Relleno de depresiones. Si a pesar de la corrección anterior se mantienen celdas o
grupos de celdas que viertan hacia su �interior�, se detectan y delimitan siguiendo
el algoritmo descrito en Martz y Garbrecht (1992). Una vez limitadas las vaguadas,
simplemente se iguala toda su altura a la de la celda que funcionaría como salida
natural (la más baja de dicho límite).

Tratamiento de zonas llanas. Ya sin depresiones, se puede calcular la dirección
de �ujo de�nitiva en cada celda mediante el algoritmo D8. Sólo las zonas llanas
quedan inde�nidas. La dirección en estas zonas se decide actuando directamente
sobre la matriz de direcciones de �ujo, sin modi�car el MDE, siguiendo la idea
que se propone en Turcotte et al., (2001). WiMMed fuerza el vertido de aquellas
celdas de la llanura que limitan con otras de menor altura que estas (celdas de
vertido) hacia estas últimas. Estas celdas de la llanura serán a su vez destinatarias
de los �ujos de vertido de las adyacentes llanas, por lo que la asignación de �ujos
se va extendiendo recursivamente hacia aguas arriba.

El cálculo �nal de los tiempos de viaje de cada celda hasta el punto de desagüe más
próximo se realiza contando el número de celdas por las cuales circula el �ujo hasta
alcanzar dicho punto bajo diferentes supuestos de velocidad de avance de �ujo en lade-
ra. De esta manera se obtiene el tiempo que emplearía el exceso de lluvia de una celda
concreta en llegar desde la misma al punto de desagüe correspondiente, lo que permi-
te reconstruir el hidrograma correspondiente a una lluvia distribuida (heterogénea). Se
ofrecen diferentes alternativas en función de mayor o menor simpli�cación en el cálculo
de la velocidad de �ujo en ladera que dependerá de la consideración de diferentes proce-
sos según el tipo de estudio que se realice (balance de agua, sedimentos, sustancias,. . . ),
para lo que se proponen 2 métodos diferenciados según la escala temporal y espacial:
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Capítulo 1. Circulación en ladera

1. Circulación con velocidad constante en ladera: Método simpli�cado para simula-
ciones en periodos continuados intra-anuales y cuencas medianas o grandes. El
método no es adecuado para el cálculo de sedimentos.

2. Circulación con velocidad variable: Método simpli�cado basado en el anterior pero
con actualización de velocidad en ladera para cada intervalo de tiempo horario o
sub-horario, con un coste computacional mayor que el anterior. Adecuado para
generación de sedimentos.

1.1. Conceptualización del modelo de circulación en ladera

La distribución del exceso de agua calculado para cada intervalo de tiempo ∆t no
se realiza de forma homogénea en toda la celda sino en función de dos aproximaciones
conceptuales de canales o surcos existentes en la misma, la red de circulación primaria
y la red de circulación secundaria.

Figura 1.2: Conceptualización de la circulación en ladera. (a) Circulación primaria y
secundaria en celda, (b) circulación en ladera y cauce.

La red de circulación primaria distribuye el exceso de precipitación dentro de la
celda en función de una densidad de surcos predeterminada que conduce esta escorren-
tía hasta la red de drenaje secundaria, con una densidad y morfología de los canales
diferenciada, que relaciona la escorrentía entre celdas a lo largo de la ladera. Cuando
la precipitación cesa, la circulación en ladera se realizará exclusivamente por la red de
circulación secundaria. De esta manera coexisten en la celda tres áreas fundamentales
determinadas por las relaciones;

Ac =
wr2
W

(1.1)

Ar = Nr1wr1[1−Ac] (1.2)

Ai = (1−Nr1wr1)[1−Ac] (1.3)
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Capítulo 1. Circulación en ladera

Donde Ar es la fracción de área correspondiente a los surcos (%), Ac es la fracción de
área correspondiente a canales secundarios (%), Ai es la fracción de área correspondiente
a la zona entre-surcos (%),Nr1 es el número de surcos primarios por metro (n/m),
wr1 es el ancho de surco primario (m), wr2 es el ancho de surco secundario (m) y
W es el ancho de celda (m). Esta consideración implica un reparto de la altura de
agua dentro de la celda diferenciada según se trate de la red primaria o secundaria.
Por otra parte, tal como se muestra en la �gura 1.2, durante el intervalo de tiempo
considerado, se realiza un reparto a lo largo de la red secundaria que se extiende a las
celdas colindantes según la dirección calculada por el algoritmo de �ujo D8. De esta
manera, la circulación secundaria actúa de manera independiente durante el intervalo
∆t. Al �nalizar el intervalo temporal, la red primaria aportará en cada celda caudal a
la red secundaria.

Las ecuaciones que de�nen el caudal para la circulación primaria son:

qcel = (i− f)W 2 (1.4)

qr1 =
qcel

Nr1(W − wr2)
(1.5)

Siendo qcel el caudal existente en la celda durante el intervalo ∆t (m3/s), i la in�l-
tración en el suelo en el intervalo∆t (m/s), f la precipitación en el intervalo ∆t (m/s),
W la dimensión de la celda (m), qr1 es el caudal existente en cada surco perteneciente
a la red primaria en la celda (m3/s) y Nr1 la densidad de surco existente en cada celda
(no surco/m).

Por otra parte, el caudal correspondiente a la red secundaria, qt2r2 (m3/s) se actualiza
en función del caudal generado en la propia celda y los fujos de entrada y salida de la
misma.

qt2r2 = qt1cel + qt1in (1.6)

Siendo qt2r2 el caudal secundario en la celda al �nal del periodo t1, qt1in el caudal en-
trante en la celda a partir de las celdas adyacentes al �nal del periodo t1. La circulación
primaria representa el exceso de precipitación en una celda mientras que la circulación
secundaria modela el �ojo de escorrentía a lo largo de la red de drenaje. Con este esque-
ma conceptual se exponen dos opciones de circulación según diferentes consideraciones
de la velocidad de ladera.

1.2. Métodos de circulación

1.2.1. Consideración de velocidad constante en ladera

Los métodos simpli�cados basados en la relación tiempo/área para la transformación
lluvia-escorrentía han sido propuestos por diferentes autores (Maidment, 1993; Elsheikh
y Guercio, 1997; Sagha�an et al., 2002) donde la información distribuida de un MDE
aporta variabilidad espacial de lluvia efectiva a lo largo de la cuenca estudiada, lo que
mejora considerablemente el concepto de hidrograma instantáneo unitario geomorfoló-
gico (Maidment, 1993). A pesar de que algunos autores (Ponce, 1989), consideran estos
modelos de escorrentía como modelos paramétricos agregados, otros autores sostienen
que actúan como modelos distribuidos al incluir el exceso de lluvia no uniforme y la
variabilidad espacial de las características de la cuenca (Sagha�an et al., 2002).

Tal y como se ha comentado en el apartado anterior, para este caso simpli�cado se
considera que wr2 = Wm que implica que Ac = 1 y Ar = Ai = 0. De esta manera,
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Capítulo 1. Circulación en ladera

la celda se comporta como un solo canal que aporta el caudal qcel sin que exista una
diferencia entre red primaria y secundaria.

Bajo la consideración de velocidad constante, el cálculo del tiempo de viaje de cada
celda hasta el punto de desagüe se realiza a partir de un solo mapa distribuido de velo-
cidad, constante en el tiempo. Cada celda cuenta con un tiempo de viaje en función del
recorrido, determinado a partir del modelo de �ujos y el mapa de velocidad distribuida
en ladera, lo que permite reconstruir el hidrograma instantáneo correspondiente a una
lluvia distribuida (heterogénea) a partir de la expresión

qo(i),∆t =
W 2

∆t

C∈i∑
c=1

Pe(c, i) (1.7)

Donde qo(i),∆t es el caudal correspondiente al área de la cuenca o subcuenca que
presenta el mismo tiempo de llegada al punto de cierre, o isocrona i, del hidrograma
instantáneo en ∆t, siendo i = 1, 2, 3, . . . I, donde I es el número total de isocronas
existentes, C es el número total de celdas pertenecientes a cada isocrona, W 2 es el
área de cada celda y Pe(c, i) es la precipitación efectiva distribuida en cada celda c
perteneciente a la isócrona i. Bajo la consideración de velocidad constante, el área de
estas isócronas es constante por lo que I = Cte.

Figura 1.3: Representación esquemática de la generación del hidrograma a partir del
mapa constante en el tiempo de velocidad espacialmente distribuida.

El resultado �nal de las aportaciones en el punto de control se basa en la ecuación
de convolución discreta para un sistema lineal (Chow, 1994):

Qo(n) =

n≤M∑
m=1

qo(n−m+1),tm (1.8)

Donde Qo(n) representa el caudal en el n-ésimo intervalo de tiempo, m el índice que
representa el pulso de precipitación correspondiente a cada intervalo de tiempo ∆t y
M , el número total de pulsos de precipitación.

La con�guración de un mapa distribuido de velocidad de ladera se puede realizar
bajo diferentes consideraciones. Por un lado, algunos autores (Parsons y Wainwright,
2006; Asante et al., 2007) estiman la velocidad en ladera para cada celda a partir de
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una altura h constante en toda la super�cie, asumiendo que el radio hidráulico R,
wh/(w + 2h), siendo w el ancho del �ujo considerado y h el calado, R es igual al
calado en ladera al asumir que el ancho de cada celda es muy superior a h, aceptable
bajo la consideración de �ujo en ladera. Bajo esta consideración los autores establecen
valores de h constantes en ladera de 0.002 m, 0.005 m, 0.01 m, 0.02 m y 0.05 m para
áreas de drenaje de 1000, 2000, 3000, 4000 y 5000 km2 respectivamente. Para áreas de
drenaje inferiores, se puede considerar una altura media de �ujo en ladera de 0.0015
m, tal y como sugieren diversos estudios (Parsons y Wainwright, 2006; Abrahams y
Parsons, 1989). Por otra parte, celdas con área de drenaje superior a un determinado
valor umbral, se consideran celdas de cauce, y sus velocidades pueden oscilar entre 0.2 y
1.5 m/s (Asante et al., 2007). A partir de estos valores, la pendiente derivada del MDT
y los valores de resistencia al �ujo propuestos, se puede estimar un valor distribuido de
la velocidad en ladera a partir de la expresión de Manning

v1 =
1

n
S0.5h

2/3
(1.9)

Donde v1 representa la velocidad de cada celda (m/s) h representa un valor medio
de altura de escorrentía en ladera (h ≈ 0.0015), n y S los valores distribuidos de la
resistencia al �ujo y la pendiente (m/m) respectivamente.

Otra aproximación es la propuesta por Maidment (1996). En este caso la velocidad
distribuida en ladera se obtiene a partir de la expresión

v1 = Vm
S0.5A0.5

v

[S0.5A0.5
v ]m

(1.10)

Donde v1 representa la velocidad de cada celda (m/s), Vm es la velocidad media de
ladera (m/s), S es la pendiente de cada celda, Av es el área vertiente en cada celda
calculada a partir del algoritmo de �ujo acumulado y el término

[
S0.5A0.5

v

]
m
representa

el valor medio de la relación S −Av.

1.2.2. Consideración de velocidad variable en ladera

En este caso, el valor de la velocidad distribuida no es constante en el tiempo sino
que varía en función de la altura de agua disponible para escorrentía por lo que se
calcula un mapa de velocidades variable para cada paso de tiempo (Sagha�an et al.,
2002).

v2 =
1

n
S0.5ht2r2

2/3
(1.11)

Donde ht2r2 es la altura de agua en la celda correspondiente a la circulación secundaria
y vr2 es la velocidad variable para cada paso de tiempo. El cálculo de ht2r2 se realiza a
partir del caudal secundario qr2 a partir de la expresión

ht2r2 =

[
qt2r2n

S0.5wr2

]3/5

(1.12)

Igual que en apartado anterior, el desplazamiento de la cantidad disponible para
escorrentía dentro de la ladera considerada y para el intervalo de tiempo ∆t dependerá
de la ruta ya establecida a partir del algoritmo D8 (Marks et al., 1994) y, en este caso, de
la velocidad de cada una de las celdas comprendidas en esa ruta para el ∆t. A diferencia
del método anterior, donde es posible el cálculo del tiempo que tarda un determinado
volumen en llegar al punto de cierre, en este caso se calcula para cada celda un balance
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qt1in y qt1out entre las celdas periféricas. Este balance se calcula a partir del caudal saliente
de la celda circula asumiendo que la altura de agua permanece constante durante todo
el recorrido para el intervalo ∆t. Esta simpli�cación se corrige en el tiempo siguiente
t + 1, cuando se actualizan los caudales de todas las celdas. La consideración de una
velocidad variable en el tiempo en función de la cantidad de escorrentía en cada celda
permite un cálculo más detallado del de sedimento en ladera.

1.3. Obtención de parámetros necesarios

1.3.1. Resistencia al �ujo

Diversos autores proponen valores para el parámetro de rugosidad de Manning te-
niendo en cuenta las diferencias existentes para el �ujo en ladera, con una altura de
lámina de agua muy inferior a la altura existente en canal. Por lo tanto, el valor corres-
pondiente a la rugosidad de Manning, mayor a los valores utilizados en cauces, puede
relacionarse con el tipo de cobertura vegetal o uso del suelo tal y como se muestra en
la tabla 1.1.

1.3.2. Densidad de surco

La densidad de surco primario Nr1 (n/m) determina el número de surcos por me-
tro existente en cada zona de ladera. La in�uencia de factores espaciales tanto en la
localización como en la densidad de surcos está relacionada con la variabilidad espa-
cial de las características del suelo y del paisaje (Guilley et al., 1990; Mancilla et al.,
2005). Algunos de los estudios relacionados con la estimación de la densidad de surcos
en parcelas cultivadas relacionan la dependencia de ésta al �ujo en ladera, la pendiente,
el contenido de humedad en los primeros 15 cm de suelo y el factor de cobertura del
suelo, acotando su valor entre 0.4 y 2.2 surco/m (Mancilla et al., 2005) o 0.7 y 1.5
surco/m (Guilley et al., 1990). Algunas de las relaciones obtenidas en este sentido están
limitadas a áreas muy concretas de zonas de cultivo. Mancilla et al. (2005) propone la
siguiente expresión para la predicción de la densidad de surcos en parcelas de cultivo
bajo diferentes tratamientos del terreno.

Tabla 1.1: Valores estimados para n en escorrentía de ladera según diferentes autores
Engman (1986) USDA (1986) Asante et al., (2007)

Concrete/asfalt 0.011 0.05-0.15 0.03
Graveled surface 0.02 - -
Bare sand 0.01 - -
Bare clay 0.02 0.03 0.03
Natural Range 0.13 0.05-0.17 0.06
Clipped range 0.1 0.05 0.04
Short grass/praire 0.15 0.10-0.20 0.05
Grass (bluegrass sod) 0.45 0.2-0.5 -
Dense grass 0.24 0.24-0.35 -
Bermuda grass 0.41 0.43 -
Forest - - 0.12
Mixed forest - - 0.1
Tundra/snow - - 0.05
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Figura 1.4: Distribución del parámetro n de Manning en la cuenca del Guadalfeo

N = 0.66 + 0.69 ln(Q) + 0.91 ln(MC) + 2.4 ln(S)− 0.37[ln(RR) + ln(Re)] (1.13)

Donde N es la densidad de surcos (surco/m), Q es el caudal (l/min/m), MC es el
contenido de humedad de la capa de 15 cm de per�l de suelo (m3/m3), S representa la
pendiente longitudinal (m/m), Re es la fracción cubierta por residuo (m2/m2) y RR es
la rugosidad aleatoria correspondiente a diferentes técnicas de laboreo (m).
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Capítulo 10

Generación de sedimentos en ladera

El estudio y valoración de los procesos erosivos se ha incrementado notablemente 
durante las últimas décadas como consecuencia de una creciente preocupación por parte 
de cientí�cos, gestores y usuarios. La monitorización y seguimiento de la pérdida de suelo 
en tiempo real es una herramienta fundamental para el conocimiento de estos procesos, 
si bien estos estudios han de acompañarse de metodologías capaces de representar y 
pronosticar su evolución. De manera particular, en sistemas mediterráneos existe un gran 
problema relacionado con la falta de determinación de riesgo por erosión, la predicción 
de tasas erosivas a escala de evento y el diseño y evaluación de estrategias de protección 
del suelo (Morgan et al., 1998). Con este �n, se han desarrollado diferentes modelos 
matemáticos capaces de predecir tanto la distribución espacial de la escorrentía como 
los procesos erosivos a escala de cuenca (Morgan, 2006).

En este contexto, es importante destacar la importancia en la determinación de 
la distribución espacial de los procesos erosivos y la localización de las zonas fuen-
tes/sumideros de sedimento más que el cálculo de tasas erosivas medias en un entorno 
determinado. Los modelos físicos distribuidos resultan muy interesantes frente a las li-
mitaciones del uso de la Ecuación Universal de Pérdida de Suelo, USLE, (Wishmeier 
y Smith, 1978) ya que estas metodologías no proporcionan información una vez que el 
sedimento es erosionado y circula a lo largo de la red de drenaje. Por otro lado, la USLE 
tan solo predice valores medios de pérdida anual de suelo, siendo fundamental para la 
gestión el conocimiento de los procesos erosivos a escala de evento máxime en siste-
mas mediterráneos donde la mayor parte de la producción de sedimento corresponde a 
eventos aislados de gran intensidad (Sfalanga y Franchi, 1978; Boschi y Chisci, 1978; 
Richter, 1979; Raglione et al., 1980; Govers, 1987).

Estas particularidades ponen de mani�esto la necesidad de desarrollar modelos que 
sean capaces de reproducir adecuadamente las escalas espaciales y temporales de los 
procesos y se ha traducido en numerosas propuestas con diferentes aproximaciones dis-
tribución espacial y temporal de sedimentos durante eventos p.ej.; Meyer y Wischmeier 
(1969), Rowlinson y Martin (1971), Foster y Meyer (1972), Smith (1976), Li (1979), Fos-
ter (1982), Woolhiser et al. (1990), Morgan et al (1998), Govindaraju y Cavas (1991), 
Julián y Rojas (2002), por citar algunos de los más importantes. Un claro ejemplo lo 
constituye el primer modelo europeo de erosión de suelo, European Soil Erosion Model 
(EUROSEM) (Morgan et al., 1998). Este modelo consiste en una estructura modular 
que modela la erosión considerando la circulación de agua y sedimento, donde la dis-
cretización espacial se corresponde con la separación de grandes zonas de ladera de 
pendiente uniforme (Woolhiser et al., 1990). Sin embargo esta estructura no logra re-
presentar la distribución real de los procesos erosivos a la escala detallada en la que 
éstos se desarrolla

9



Capítulo 2. Generación de sedimentos en ladera

Recientemente se han desarrollado modelos hidrológicos que modelan la escorrentía
super�cial a partir de la información proporcionada por los modelos digitales del terreno
(MDT) (Beven y Kirby, 1979; Beasley et al., 1980; Abbott et al., 1986). De este modo,
se consigue acoplar no sólo la variabilidad en la generación de escorrentía super�cial
sino también la variabilidad espacial de la precipitación y otros procesos (Orlandini et
al., 1996; Olivera y Maidment, 1999). Además, esta discretización espacial en celdas se
adapta adecuadamente a los formatos proporcionados por los sensores remotos y los
sistemas de información geográ�ca (Doe y Harmon, 2001).

El módulo de sedimento integrado en el modelo WiMMed va acoplado con el mó-
dulo de circulación en ladera, y su MDT, asociado debido a la importancia que tiene
ésta tanto en la generación de sedimento como en la distribución espacial del balance
erosión/deposito y transporte de sedimento desde la ladera hasta el cauce.

2.1. Conceptualización de la generación de sedimento en

ladera

Acorde con el planteamiento de circulación expuesto en el apartado de circulación
en ladera, la generación de sedimento se divide de dos componentes principales;

1. Generación primaria: asociada a la red de surcos y el efecto de la lluvia dentro de
la propia celda.

2. Generación secundaria: producida por la escorrentía existente en la circulación
secundaria.

Figura 2.1: Representación esquemática de la generación de sedimentos en ladera im-
plementada en WiMMed.

Los procesos de generación de sedimento correspondientes a la red primaria, o ge-
neración primaria, se desarrollan dentro de la propia celda y son principalmente dos;
generación por impacto de gota de lluvia y generación por �ujo concentrado en surcos.
En este caso, la generación de sedimento está relacionada con los periodos de ocurrencia
de precipitación. Cuando la lluvia cesa, se asume que el caudal primario en surco es nulo
qr1 = 0 , y, obviamente, no existe generación por impacto de gota de lluvia, por lo que
no existe generación primaria.
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Los procesos asociados a la generación secundaria se limitan al efecto del esfuerzo
cortante del �ujo a lo largo de la red de canales. La carga de sedimentos generada en el
intervalo ∆t en la celda por generación primaria, se incorpora para el siguiente paso de
tiempo en la carga de sedimentos secundaria de manera que se cumple:

Et22 = Et12 + Et11 (2.1)

Donde Et22 es la carga de sedimento por generación secundaria en el tiempo t2, Et12

y Et11 son la carga de sedimento por generación secundaria y la carga de sedimento
por generación primaria en la celda respectivamente para el paso de tiempo anterior.
Es importante señalar que mientras en la generación secundaria existe un balance entre
erosión y depósito que depende de la carga transportada y de la capacidad de transporte,
en la generación primaria no se considera el proceso de depósito.

2.2. Generación primaria

Como se ha descrito en el apartado anterior, los procesos erosivos en ladera, de-
penden de la alteración por gota de lluvia y del �ujo concentrado como modos de fallo
predominantes de los procesos erosivos.

2.2.1. Impacto por gota de lluvia

La generación de sedimento por impacto de gota de lluvia depende de muchos fac-
tores de entre los que destacan el tamaño, forma y velocidad de la gota de lluvia, la
energía cinética, densidad de la partícula de suelo, textura del suelo e intensidad de la
lluvia según estudios elaborados por diferentes autores (Ekern, 1950; Wischmeier, 1959;
Meyer, 1981; Kneale, 1982; Gilley y Finkner, 1985; Zhang et al., 1998; Salles et al.,
2000).

Aunque el impacto produce un desplazamiento hacia todas las direcciones, se asume
que la acción conjunta entre el impacto y el movimiento o �ujo en las zonas entresurco
produce el movimiento de las partículas de suelo desde las zonas entre surcos hacia las
zonas de surcos (Meyer et al., 1975b; Mutchler y Young, 1975). Por tanto, se produce en
aquellas zonas donde la acumulación de �ujo no es aún su�ciente como para dar lugar
a un �ujo concentrado.

La mayoría de los modelos tienen en cuenta la intensidad de la lluvia, el diámetro
de la gota de lluvia y la pendiente como las variables más utilizadas. De esta manera
puede expresarse por la siguiente ecuación (Elliot et al., 1989).

eit = Kif
2Sf (2.2)

Donde eit , es la erosión en zonas entre surcos (kg/m2/s) durante el periodo ∆t, Ki

es el parámetro de erodibilidad de las zonas situadas entre surcos (kg · s ·m−4), f2 es
la intensidad de la lluvia (m/s) y Sf es el factor de pendiente.

2.2.2. Generación en surco

El esfuerzo cortante que ejerce el �ujo concentrado en el suelo produce la incisión
responsable de la generación de surcos a pequeña escala.

La primera incisión de surco se produce en zonas muy localizadas con erosión muy
intensa y su forma puede ser variada presentándose de forma con una caída abrupta o
de caída más suave. La densidad de surcos, su geometría y el rango con el que avanzan
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ladera arriba son función de la resistencia del suelo, su erodibilidad y la pendiente (Meyer
et al., 1975; Foster, 1982). Generalmente las dimensiones de estos surcos se mantienen
relativamente constantes aunque en ocasiones puede existir una distribución no uniforme
del esfuerzo cortante producido por el �ujo que origina una erosión no-uniforme a lo
largo del surco (Foster et al., 1984).

El modelado de la erosión en la zona de surco se ha realizado bajo diferentes aproxi-
maciones (Foster et al.; 1995; Morgan et al., 1998) con diferentes variables p.ej. caudal,
velocidad del �ujo, esfuerzo cortante, potencia de cauce, potencia de cauce unitaria. Ba-
jo la consideración del esfuerzo cortante τ(Pa), se tiene en cuenta la tensión que ejerce
el �ujo de escorrentía sobre la super�cie del suelo. Cuando ésta es capaz de producir
incisión en el terreno, se denomina tensión cortante crítica, τcr, que de�ne el estado
límite para la ocurrencia de este proceso erosivo.

El cortante en cada surco vendrá dado por la expresión:

τr1 = γhr1SFf1 (2.3)

Donde τr1 es el esfuerzo cortante en cada surco de la circulación primaria (Pa), γ
es el peso especí�co del agua (kg/m2/s2), hr1 la altura correspondiente al �ujo de un
surco, S es la pendiente local de la celda y Ff1 es un factor de fricción que dependerá de
la fracción real de suelo erodible a lo largo del surco (pedregosidad, vegetación, etc.) en
la generación primaria. Se ha de destacar la importancia del valor de calado en surco hr1
a partir del caudal que circula en cada surco qr1 y a su vez a lo largo de la celda. Esto
se ha explicado en el apartado anterior de circulación en ladera y tiene una in�uencia
importante en la generación primaria de sedimento.

La erosión por �ujo en surco puede determinarse a partir de (Foster et al., 1995)

er1 = Kr1(τr1 − τcrr1)(1− Qsr1

Tcr1
) (2.4)

Donde er1 representa la generación primaria de sedimento en zonas de surcos (kg/m2/s),
Kr1 es la erodibilidad primaria del suelo (s/m), τr1 y τcrr1 son el esfuerzo cortante y el
esfuerzo cortante crítico de la generación primaria en un surco (Pa), Qsr1 es la descarga
unitaria de sedimento (kg/m/s) y Tc es la capacidad de transporte del �ujo (kg/m/s).
De esta manera, existirá erosión primaria solo cuando se cumpla la condición τr1 > τcrr1.
Cuando τr1 ≤ τcrr1 ⇒ er1 = 0. Por otro lado, como se ha descrito anteriormente, en la
generación primaria no existe deposición de sedimento por lo que cuando Qsr1 > Tcr1

se considera que Qsr1 = Tcr1, por lo que la producción primaria será nula para ese
intervalo de tiempo.

La capacidad de transporte, como se ha comentado anteriormente, se basa en el
esfuerzo cortante como variable que controla la generación de sedimentos y puede ser
expresada de forma simpli�cada como (Foster et al., 1996; Yang, 1996):

Tcr1 = ktτ
η (2.5)

Donde kt coe�ciente experimental de erodibilidad del suelo dependiente del diámetro
de la partícula y de su densidad pudiendo variar entre un amplio rango de valores. Foster
(1982) recomienda un valor de 0.6, η es un exponente con un valor comprendido entre 1
y 2.5 con un valor recomendado de 1.5 (Foster, 1982). Por otro lado, la descarga unitaria
de sedimento de generación primaria puede ser expresada por:

Qsr1 =
eit

Nr1wr1
W (2.6)
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Siendo Qsr1, la descarga unitaria de sedimento (kg/m/s), ρs la densidad del sedi-
mento (kg/m3), wr1 es el ancho de surco (m) y eit , la erosión en zonas entre surcos
(kg/m2/s). Como se observa, la cantidad de sedimento generado en la zona entre-surco,
se incorpora como carga de sedimento a la circulación primaria por lo que in�uye en
una mayor o menor capacidad erosiva de la zona de surco.

2.2.3. Generación primaria

Una vez calculado el sedimento correspondiente a la circulación primaria para el
intervalo de tiempo ∆t se calcula la cantidad total que se trans�ere a la circulación
secundaria de la forma:

E1 = ei1Ai + er1Ar (2.7)

Donde E1 es el sedimento generado en la celda (kg/m2/s), er es el sedimento ge-
nerado por concentración de �ujo en surco (kg/m2/s) y ei es el sedimento generado
por impacto de gota de lluvia en la zona entre-surco (kg/m2/s) para el intervalo ∆t.
Teniendo en cuenta la conceptualización de generación expuesta en el apartado anterior,
se ha de tener en cuenta la fracción de área efectiva de generación por impacto de gota
de lluvia Ai, y la correspondiente a la zona de surco Ar.

2.3. Generación secundaria

Tal y como se ha descrito en el apartado anterior, la red de circulación secundaria
se encarga de la distribución del agua y sedimento generado en cada celda a lo largo
de la ladera hasta la red de ríos. Sin embargo, el modelo tiene en cuenta el efecto
erosivo que tiene lugar a lo largo del propio �ujo de la circulación secundaria. A esta
generación de sedimento se ha de añadir el aporte de la generación primaria y el balance
generación-circulación-deposición a lo largo de la red de drenaje de ladera. El esfuerzo
cortante generado en los canales es proporcional a la altura calculada para la circulación
secundaria, hr2 teniendo en cuenta la super�cie ocupada por ésta a lo largo de la celda y
el caudal que circula en cada canal. Por lo tanto, el esfuerzo cortante secundario vendrá
dado por la expresión:

τr2 = γhr2SFf2 (2.8)

Donde τr2 es el esfuerzo cortante en cada canal de circulación secundaria (Pa), γ
es el peso especí�co del agua (kg/m2/s2), hr2 la altura correspondiente al �ujo de un
surco, S es la pendiente local de la celda y Ff2 es un factor de fricción que depende
de la fracción real de suelo a lo largo del canal. La erosión secundaria generada por la
circulación del �ujo en ladera se calcula de la misma manera que la generación primaria:

er2 = Kr2(τr2 − τcr2)(1− Qsr2

Tcr2
) (2.9)

Donde er2 representa la generación secundaria de sedimento en canales (kg/m2/s),
Kr2 es la erodibilidad secundaria del suelo (s/m), τr2 y τcr2 son el esfuerzo cortante
correspondiente a la generación primaria en un surco (kg/m/s2) y el esfuerzo cortante
crítico, Qsr2 es la descarga unitaria de sedimento (kg/m/s) de la red secundaria y Tcr2

es la capacidad de transporte del �ujo (kg/m/s) para la red secundaria. De la misma
manera que ocurría con la generación primaria, existirá erosión secundaria solo cuando
se cumpla la condición τr2 > τcr2 . Sin embargo para el caso de la red secundaria se
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considera que existe balance de erosión/depósito por lo que cuando Qsr2 > Tcr2, el
valor de erosión es negativo (er2 < 0). Para este caso, se aplica la expresión (Foster,
1982; Tayfur, 2002)

er2 = β
Vf
qr2

(Tcr2 −Qsr2) (2.10)

Donde β es el coe�ciente de turbulencia inducida por el impacto de la gota de
lluvia con un valor aproximado a β = 0.5 (Foster et al., 1982), Vf es la velocidad de
sedimentación de la partícula de sedimento (m/s), qr2 es el caudal correspondiente a
la red secundaria (m3/s) y Tcr2 y Qsr2 son la capacidad de transporte y la carga de
sedimento de la red secundaria respectivamente (kg/m/s). En este caso, la capacidad
de transporte se expresa como

Tcr2 = ktτ
η
r2 (2.11)

Donde kt coe�ciente experimental de erodibilidad del suelo, kt ≈ 0.6 (Foster, 1982),
η es un exponente cuyos valores varían entre 1 y 2.5. De manera general se puede
asumir que η = 1.5 (Foster, 1982). Por otro lado, la descarga unitaria de sedimento de
generación secundaria puede ser expresada a su vez por:

Qsr2 =
1

wr2
[ρsCr2qr2 + E1W

2] (2.12)

Siendo Qsr2, la descarga unitaria de sedimento (kg/m/s), ρs la densidad del sedimen-
to (kg/m3]), Cr2 la concentración de sedimento (m3

sed/m
3) y qr2 es el caudal existente

en un canal (m3/s), wr2 es el ancho de canal (m) y eit , la erosión en zonas entre surcos
(kg/m2/s]). Como se observa, la cantidad de sedimento generado en la zona entre-surco,
se incorpora como carga de sedimento a la circulación primaria por lo que in�uye en
una mayor o menor capacidad erosiva de la zona de surco.

Un tercer grado sería cuando estos canales se ensanchan incluyendo un mayor número
de modos de fallo como los fallos en orilla y los fallos en cabecera de cárcavas aunque
se ha considerado este proceso, la erosión de cárcavas, como un proceso aparte debido
a la complejidad y magnitud de los modos de fallo que integra.

2.3.1. Aportación secundaria

Una vez calculado el sedimento generado a partir de la circulación secundaria se
añade la carga correspondiente a la circulación primaria para el intervalo de tiempo ∆t
y se calcula la cantidad total que se trans�ere a la circulación secundaria de la forma:

E2 = E1 + er2Ac (2.13)

Donde E2 es el sedimento existente en la celda (kg/m2/s), E1 es el sedimento exis-
tente en la celda (kg/m2/s) por generación primaria, er2 es el sedimento generado por
concentración de �ujo en canal (kg/m2/s) y Ac es la fracción de área correspondiente
al canal (%).

La carga de sedimento se actualiza para la red secundaria mediante la expresión:

Qsol = E2
W 2

q2
(2.14)

Donde Qsol (kg/m3) es el valor positivo (erosión) o negativo (depósito) que caracteri-
za el �ujo erosivo de cada celda de ladera y a partir del cual se obtiene el sedimentograma
en el punto de cierre seleccionado.
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2.4. Obtención de parámetros necesarios

2.4.1. Densidad de sedimento

La densidad del sedimento ρs (kg/m3) depende generalmente de su mineralogía. La
mayoría de los sedimentos naturales parten de una composición mineralógica basada en
el cuarzo debido a la resistencia de éste a la abrasión física y química medioambiental.
La densidad del cuarzo es de 2650 (kg/m3) y es asumida en muchos casos como dato
medio en la formulación matemática de sedimentos (Julien, 1994). Sin embargo, se ha
de tener en cuenta que otros minerales como la hornblenda o la magnetita tienen una
densidad muy superior.

2.4.2. Velocidad de sedimentación

La velocidad de sedimentación Vf (m/s) condiciona la cantidad de sedimento en
el balance erosión/depósito de la generación secundaria. La complejidad en desarrollar
relaciones entre las fuerzas hidrodinámicas del �ujo y el transporte de sedimentos han
llevado a muchos investigadores al desarrollo de formulaciones empíricas para la ve-
locidad de sedimentación (Rubey, 1933; Zhang, 1989; Van Rijn, 1989; Burban, 1990,
Ibade-Zade, 1992; Zhu and Cheng, 1993; Cheng, 1997; Ahrens, 2000; Chang and Liou,
2001;). El modelo estima la velocidad de sedimentación a partir del diámetro caracte-
rístico d de cada celda a partir de las siguientes expresiones

Para d < 1 mm

Vf =

[(
2/3 + 36ν2

(G− 1)gd3

)0.5

−
(

36ν2

(G− 1)gd3

)0.5
]

(G− 1)gd)0.5 (2.15)

Para 1 < d < 2 mm

Vf = 0.79[dg(ρs − 1)]1/2 (2.16)

Para d > 2 mm

Vf = 3.32d0.5 (2.17)

Siendo G la gravedad especí�ca (G = γs/γ ≈ 2.6), d el diámetro medio del sedimento
(m), ν viscosidad cinemática del agua m2/s, (ν ≈ 1.004 · 10−6m2/s). El diámetro medio
del sedimento en ladera puede estimarse a partir de ensayos granulométricos disponibles
en la zona de estudio o a partir de los valores porcentuales del contenido en arena, limo
y arcilla para cada tipo de suelo mediante la siguiente expresión (Julien, 1994):

d =
are

100
0.25 +

lim

100
0.016 +

arc

100
0.001 (2.18)

Donde d es el diámetro medio de sedimento (mm), are es el contenido de arena (%),
lim es el contenido de limo (%) y arc es el contenido de arcilla (%). Una vez obtenido
el mapa distribuido de d y considerando la viscosidad cinemática del agua a 20o C como
1.004 · 10−6m2/s y la densidad media del sedimento como 2650 kg/m3 se obtiene el
mapa distribuido de velocidad de sedimentación en ladera.

2.4.3. Cortante crítico

El esfuerzo cortante crítico τcr (Pa), es el esfuerzo cortante umbral a partir del cual se
inicia el movimiento de la partícula producida por el �ujo. El valor de τcr puede ser muy
variable. Dependiendo de la metodología empleada y puede oscilar entre valores bajos
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de 0.3-7.0 Pa (Foster et al., 1995) hasta valores más altos 32-40 Pa correspondientes a
la incisión en el terreno y formación de cárcavas (Prosser y Abarnethy, 1996; Millares
et al., 2012).

Algunos autores (Li, 1979), proponen expresiones que estiman el valor de τcr a partir
del diámetro de la partícula y de los pesos especí�cos del sedimento y del agua:

τcr = δs(γs − γ)d (2.19)

Donde δs es una constante que depende de las condiciones de �ujo. Gessler (1965)
propone un valor de δs cercano a los 0.047 para la mayoría de condiciones de �ujo.

Otra manera de cálculo del esfuerzo crítico fue propuesta en el modelo WEPP (Fla-
nagan y Nearing, 1995) obtenida como resultado de experimentos de campo en suelos
de cultivo con un porcentaje de arena superior al 30% y donde el esfuerzo cortante
crítico es obtenido a partir de los principales compuestos del suelo.

τcr = 2.67 + 6.5clay − 5.8vfs (2.20)

Donde vfs es la fracción de arena muy �na y clay es la fracción de arcilla en el suelo.
Estas aproximaciones son válidas para surcos desarrollados en laderas descubiertas por
lo que son compatibles con el cortante crítico de generación primaria τcr1 del modelo.

Los valores correspondientes al cortante crítico de generación secundaria τcr2 han
de ser superiores a estos valores calculados para pequeños surcos en ladera, ya que
los canales se desarrollan hasta capas más profundas de suelo. A falta de ensayos y
metodologías que estimen este valor, se empleará la distribución del cortante crítico
primaria modi�cada a través de un factor de corrección, τcr2 = C · τcr2 , donde C > 1.

Figura 2.2: Diferencias entre los valores de cortante crítico (Pa) de la cuenca del Gua-
dalfeo según las expresiones de Li et al., (1979) y Elliot et al. (1989).

2.4.4. Erodibilidad entre-surco

El parámetro de erodibilidad entre-surco Ki (kg · s/m4) se estima generalmente me-
diante experimentos y ensayos de simulación de lluvia en parcelas de campo (Barthes
y Roose, 2002; Gabbet y Dunne, 2003; Romero et al., 2007).Son trabajos en los que
se gasta mucho tiempo y resultan bastante costosos. Generalmente se suele recurrir a
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simuladores de lluvia portátiles (Kamphost, 1987) en donde se mide la escorrentía y la
pérdida de suelo generada por un simulador de lluvia en una parcela con una super�cie y
pendiente concretas donde toda escorrentía es recolectada en un punto inferior. En cada
parcela se caracterizan las principales propiedades físicas del suelo como el porcentaje
de arena, limo, arcilla, materia orgánica y arena muy �na con el �n de establecer las
relaciones empíricas que más se ajusten a cada tipo de suelo.

Elliot et al. (1989) proponen una aproximación al valor de erodibilidad entre-surco
a partir de diferentes ecuaciones de regresión ajustadas a partir de trabajos de campo
realizados entre 1987 y 1989 en suelos de cultivo de Estados Unidos. A partir de estos
trabajos se llegó a las siguientes expresiones empíricas.

Para suelos con contenido en un 30% o más de arena, la ecuación de regresión
utilizada es:

Ki = 2728000 + 19210000vfs (2.21)

Donde vfs es la fracción de arena muy �na. En esta expresión, si el contenido en
arena es mayor del 40%, se utiliza un máximo de 40%. Para suelos cuyo contenido en
arena es menor del 30%, se propone la siguiente expresión:

Ki = 6054000 + 5513000clay (2.22)

Donde clay, es la fracción de arcilla en el suelo (%). Si el contenido en arcilla es
menor del 10%, se utilizará un mínimo de 10% en la ecuación. Esta expresión puede
ser corregida mediante factores que incorporen el efecto de otros parámetros sobre la
erodibilidad del suelo tal y como se propone en el modelo modelo WEPP (Flanagan
y Nearing, 1995), siendo los más importantes los factores de corrección por cubierta
vegetal o cobertura del suelo. Dado que el modelo considera la interceptación de la
lluvia, se aplica tan solo el factor de corrección de cobertura de suelo otorgando gran
importancia a pedregosidad.

CKig = e−2.5ircov (2.23)

En donde ircov es la fracción de cobertura (pedregosidad, vegetación,. . .) (0-1) res-
pectivamente.

2.4.5. Erodibilidad en surco

El parámetro de erodibilidad en surco Kr es fundamental en cualquier aproximación
de pérdida de suelo ya que trans�ere a las propiedades intrínsecas o inherentes del suelo y
su susceptibilidad para ser erosionado por concentración de �ujo. En el desarrollo de un
modelo empírico como el de la ecuación universal de pérdida de suelo USLE (Wischmeier
y Smith, 1978), la identi�cación del parámetro de erodibilidad en surcoKr constituye en
muchos casos el elemento central de los estudios (Bryan et al., 1989). Para su estimación,
se recurre a datos texturales, contenido en materia orgánica y a estimaciones cualitativas
de la estructura y permeabilidad (Aguilar, 2005). El uso de este coe�ciente USLE en
modelos de base física puede resultar inapropiado (Kinnell, 2005). En un modelo físico
el parámetro de erodibilidad, puede ser dividido en dos componentes según la zona en
donde se produzca el fallo. En la zona de surcos, existe concentración de �ujo por lo
que se produce erosión y transporte debido a esta concentración que será función del
esfuerzo cortante ejercido en el propio surco.

La estimación del valor de erodibilidad en surco en WiMMed se basa en ecuaciones
de regresión que tienen en cuenta propiedades del suelo como el contenido en arcilla,
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Figura 2.3: Valores de erodibilidad entre-surco (kg · s/m4) propuestos para la cuenca
del Guadalfeo.

limo, arena y contenido en materia orgánica y fueron propuestas por Elliot et al. (1989)
tras la realización de numerosos experimentos de campo. De esta manera, se emplea la
expresión

Kr = 0.00197 + 0.030vfs+ 0.03863e(−184·orgmat) (2.24)

Donde Kr es la erodibilidad en surco (m/s), orgmat es la fracción de materia orgáni-
ca contenida en el suelo (%). El modelo utiliza una erodibilidad en surco Kr1 diferente
a la erodibilidad en canal Kr2 correspondiente a la generación secundaria. En general,
Kr1 > Kr2 debido al cierto grado de acorazamiento existente en los canales o barran-
queras.

2.4.6. Factor de fricción

El factor de fricción Ff (%) representa el porcentaje efectivo de cortante τ que actúa
en el suelo de surcos o canales (Foster et al., 1995). Este factor dependerá fundamental-
mente de la pedregosidad y del tipo y densidad de vegetación. En el modelo se diferencia
entre factor de fricción para generación primaria Ff1 y secundaria Ff1 aunque ambas
dependen de la pedregosidad del suelo. Se estiman a partir de la expresión

Ff = (1− a · pedreg) (2.25)

Donde pedreg representa la pedregosidad en el suelo (%) y a es un coe�ciente que
permite diferenciar entre Ff1 y Ff2.
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Figura 2.4: Factor de fricción en surco y canal estimado para la cuenca del río Guadalfeo.
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