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1. RESUMEN.

El presente informe resume los aspectos mas importantes del Sistema de Informacién
Geogréfica (SIG) disefiado y configurado para el analisis del riesgo costero en el proyecto
Riskcoast. En esta primera version se incluyen los resultados obtenidos en la actividad
E.3.1.1 “Informe técnico de la estrategia de adaptacion y mitigacion de la respuesta en la
cuenca vertiente”, aunque la herramienta en si permitira la integracion de todos los resultados

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

En el desarrollo del informe E.3.1.1, se obtuvo cartografia del comportamiento
hidrometeorolégico en una cuenca de estudio (cabecera de la cuenca del rio Guadalfeo), en
condiciones meteorologicas actuales y considerando cambio climatico, y se ha puesto a
disposicion del proyecto RiskCoast para su visualizacion y consulta. La informacion se
presenta en formato raster (mapas) y por estaciones meteoroldgicas (series temporales

puntuales).

Todos los mapas disponibles en la plataforma son el resultado de la simulacién, con el modelo
hidrolégico distribuido de base fisica WiMMed (Herrero et al, 2014), de las variables de
entrada precipitacion y temperatura (series puntuales), que actuan como agentes forzadores
del comportamiento hidroldgico. Las sefales puntuales son interpoladas en el espacio
(mapas de precipitacion y temperatura media) y empleadas en la simulacion del resto de
variables (precipitacion en forma de nieve, fusion de la nieve, escorrentia, erosion). Ademas,
también se integran los hidrogramas de simulacién en condiciones normales y de cambio

climatico asociados en diferentes puntos del cauce.

Resultados : Simulaciones historcias y con cambio climatico

Datos Historicos /| EURO-CORDEX mapas réste{._

Precipitacién

series temporales
Temperatura s
Simulacion
comportamiento
hidrometeorolGgico

Figura 1_Esquema resumen del origen de la informacién 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
configuracion, la herramienta esta disefiada para ser capaz de comparar y advertir al gestor
de los cambios en los agentes hidrometeoroldgicos y su influencia en la respuesta hidrologica

que tendra 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 tedrica se
muestra en el anejo 1. El médulo de erosion ha sido actualizado recientemente con nuevos
procesos descritos en Millares et al, (2019). pero pueden complementarse con campafas de
datos observados en campo, mediante drones o cualquier otro estudio especifico que ayude

a acotar las medidas propuestas.

A lo largo del desarrollo del proyecto, se prevé la incorporacion de los resultados derivados
de los futuros entregables, que iran completando la herramienta, proporcionando informacion
para la gestion integral de la zona de estudio. En los siguientes entregables del proyecto se
afiadiran resultados tanto modelados como medidos relativos a las zonas mas susceptibles
de sufrir procesos de erosion o sedimentacién (como es el caso del embalse de Rules),
deslizamientos, zonas con mayor riesgo de inundacion o cambios en la respuesta
morfodinamica de la linea de costa. La visualizacion y medida de estas variables y parametros
a partir de esta herramienta sera clave en las tareas de organizacion de acciones en situacion
de emergencia, asi como en el planteamiento de medidas de adaptacion y mitigacion de los

procesos relacionados con el cambio climatico.
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climatico en fase de prevencion.
Pag 4/13



i ILEI’IU& H Desa.rrollo de hgrramlentas para pre\.fenlr v
' gestionar los riesgos en la costa ligados al
e! l"lﬁﬂ

cambio climatico
&' =7 RISKCOAST

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
programacion Python, uno de los lenguajes mas populares actualmente en el ambito
cientifico y que facilita asi su mantenimiento. Ademas, Python proporciona una gran cantidad

de paquetes para el analisis, tratamiento y visualizacion de la informacion.

La plataforma esta implementada con las ultimas tecnologias web HTMLS5 en la parte de
interfaz (frontend). Utiliza el framework Bootstrap para generar una disposicion que sea
capaz de adaptarse a los diferentes dispositivos (responsive design), y el
framework React para la generacion de diferentes elementos de la interfaz de usuario. El
paquete utilizado para la visualizacion tanto de graficas 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 analisis 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 aplicaciéon se utiliza el
framework Dash, que permite el desarrollo de aplicaciones Web basadas en Python de

manera comoda, amigable y escalable.

RISKCOAST 3.1.2: Sistema de informacion geografica para el analisis de escenarios de cambio
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3. ENTORNO DE VISUALIZACION.

La organizacion 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 histéricos o de cambio climatico), y en caso de cambio climatico, 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 calculos de escenarios climaticos, aunque se prevé la ampliacion de este apartado con
un mayor numero de modelos. Ademas, la herramienta permite visualizar diferentes periodos
considerados en la simulacion y mostrar los resultados acumulados anuales o medio anual

segun la interpretacion que quiera hacerse de la variable.

viterrey
i DESARROLLO DE HERRAMIENTAS PARA PREVENIR Y GESTIONAR

-, LOS RIESGOS GEOLOGICOS EN LA COSTA LIGADOS AL CAMBIO CLIMATICO

Variable

Precipitacién

Modelo

Fuente

atos histéricos

Escenario

RCP 4.5

Granada

Vanable

Modelo

SMHI-IPSL-IPSL-CMSA-MR

Granada

Fuente

Ezcenario
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Figura 2_Primera seccion. Entorno SIG para la visualizacion y consulta de los resultados de las simulaciones en

formato raster.

En la siguiente seccion, se muestra un mapa con la localizacion de todas las estaciones
meteoroldgicas 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

RISKCOAST 3.1.2: Sistema de informacion geografica para el analisis de escenarios de cambio
climatico en fase de prevencion.
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de los paneles de la seccidon superior, a excepcion de que solo pueden consultarse las
variables precipitacion y temperatura. Finalmente aparece una tabla con el acumulado

medido por afios de la variable consultada.

Dranada

Almerin

e ol i e MAT & Escenans
fartella

2 ”w-"..x,

Figura 3_Segunda seccién. Entorno SIG para la seleccion de la estaciéon meteorolégica y visualizacion y consulta

de la serie temporal asociada.

4. RESULTADOS.

Los mapas disponibles en la aplicacién, muestran el comportamiento distribuido de los
agentes climaticos forzadores de la respuesta hidroldgica en la cuenca, en condiciones de
cambio climatico y en actuales. Las variables a explorar son: La precipitacion, la temperatura
media, la precipitacion en forma de nieve, la fusién de nieve, la escorrentia y la erosion interril,

rill y total.

En condiciones actuales, se emplean las series observadas de precipitacion 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 climatico
global IPSL-IPSL-CM5A-MR vy regional RCA (del instituto SMHI). Los escenarios
seleccionados para la evaluacion del impacto del cambio climatico, corresponden con un
escenario de emision intermedia (RCP 4.5) y otro de altas emisiones (RCP 8.5). Los
escenarios de emision RCP (Trayectorias de Concentracion 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 (5° Informe del ICCP).
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La aplicacion permite visualizar la variabilidad espacial de los diferentes agentes simulados
por escenarios, comparando los cambios en su comportamiento de aqui a final de siglo (2085
—2100). La visualizacién de estos resultados ayuda a los gestores a detectar las zonas mas

susceptibles al impacto del cambio climatico y proponer medidas de actuacion concretas.

En el caso de las series de precipitacion y la temperatura, estara disponible la serie observada
en las estaciones meteoroldgicas de la cuenca para el periodo histérico 1998 — 2014 vy las
proyecciones correspondientes a la localizacion de dichas estaciones para el periodo 2085 —
2100. Las proyecciones a fututo de la precipitacion 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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ANEJO 1:

Manual de Usuario del modelo hidrolégico
WiMMed
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WiMMed 1.0 Capitulo 1. Introduccion

Capitulo 1

Introduccion

El programa denominado Gestion Integrada de Cuencas (WiM-Med, Watershed In-
tegrated Management) es la primera versién de un modelo hidrolégico completo, distri-
buido y de base fisica. El sufijo Med que acompana al nombre de esta versiéon refleja que
el modelo ha sido desarrollado y aplicado, hasta el momento, en cuencas Mediterraneas.
Pero la programacion y la base de célculo que lo sustentan han sido enfocadas desde un
principio a la aplicacién de caracter 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
Andalucia y llevado a cabo por el Grupo de Dindamica de Flujos Ambientales de la Uni-
versidad de Granada y el Grupo de Hidrologia e Hidraulica Ambiental de la Universidad
de Cérdoba. La motivacion del Proyecto Guadalfeo es la gestion integral de una cuenca
mediterranea del sur de Espana, y en este sentido el modelo WiM-Med pretende ser
una herramienta técnica que permita facilitar y a la vez dotar de base cientifica sélida
a una gestion 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 sequia en periodos hiperanuales. WiM—-Med permite contemplar
todos los aspectos relacionados con el agua y trasladar cierta combinaciéon de variables
meteorolégicas actuantes sobre una regiéon concreta a resultados tanto puntuales como
distribuidos en el espacio: caudales liquidos, volimenes de agua almacenados, superficies
inundadas, etc.

El modelo hidrolégico se construye mediante la integracion de los siguientes médulos:

= Simulacién de variables meteoroldgicas, incluyendo distribuciéon temporal e inter-
polacién espacial.

= Interceptacion de la precipitacion.
= Fusién de nieve.

= Infiltracién-escorrentia.

= Balance de agua en suelo.

= Circulacién superficial en ladera.
= Acuiferos superficial y profundo.

= Circulacién en cauce y embalse.



Capitulo 1. Introduccion

La figura 1.1 muestra la representacion esquematica del ciclo hidrologico tal y como
se reproduce dentro del modelo WiM-Med, en la que se aprecia de manera visual la
conexién entre los distintos médulos

Maodelo atmosférico

| Modelo de interceptacion

Infiltracidn

i Modelo de fusidn de niave
Infiltracidn

profunda &
: Modelo de circulacion

Modelo de circulacion
en cauce

Figura 1.1: Esquema de célculo hidrolégico de WiM-Med.

A partir de los datos meteoroldgicos de precipitaciéon, temperatura, radiaciéon solar,
velocidad del viento, presién de vapor y emisividad de la atmédsfera, junto con ciertas
propiedades fisicas de la cubierta, del suelo y del subsuelo, el modelo es capaz de ofrecer
resultados sobre el valor instantianeo o la evolucién de las variables de estado y flujos
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 funciéon de las necesidades particulares de su estudio. El modelo permite también
escoger el grado de profundidad de la simulacién para activar o desactivar los distintos
modulos que lo componen y no efectuar calculos innecesarios.

En los siguientes capitulos se desarrollan las bases tedricas sobre las que se basa el
calculo de cada uno de los médulos enumerados.

1.1. Algunos aspectos informaticos

La programacion del modelo base de calculo WiM-Med (version profesional) se basa
en codigo desarrollado en C++ y Fortran, independiente de la plataforma. Paralelamen-
te se ha desarrollado una versiéon de usuario en Visual C++ para su utilizacién en en-
torno Windows (Herrero et al., 2008) que facilita la entrada de datos y la interpretacion
de los resultados en forma de mapas y videos.

La versiéon profesional de WiM—-Med es un programa de calculo independiente que no
necesita la instalacion de ningin componente adicional de célculo ni visualizacion salvo
los ficheros ejecutables propios. Toda la informacién de entrada y de salida se encuentra
en forma de ficheros de datos, tanto de texto como binarios, en los directorios especi-
ficados por el usuario. WiM-Med no ofrece de herramientas propias de visualizacion y
edicién, pero a cambio utiliza unos formatos de fichero que son facilmente accesibles
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e interpretados por otras herramientas especificas como pueden ser ArcGIS, Microsoft
Excel, Golden Software Grapher y Surfer, Origin o MatLab.

La versién de usuario si requiere una instalaciéon previa pero a cambio simplifica
enormemente el tratamiento de la informacién asociada a cada ejecucién y permite
disponer de un entorno GIS propio (figura 1.2).
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Figura 1.2: Ventana de la version del WiM-Med para Windows.

Los requisitos del sistema para la ejecuciéon del programa completo dependen en gran
medida de la simulacién que se esté realizando, tanto en el nimero de celdas activas que
compongan el dominio de calculo como de los resultados que se quieran almacenar o
del tipo de simulacion que se pretenda llevar a cabo. En el Manual de Usuario (Herrero
et al., 2008) se puede encontrar informaciéon mas detallada sobre los requerimientos
minimos en funcién de las caracteristicas de la simulacién.
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Capitulo 2

Interpolacion de variables
meteorologicas

La extension espacial de los registros meteorologicos (puntuales) a cada uno de los
tramos en los que se ha discretizado el area de estudio, es uno de los puntos claves para el
éxito de un modelo distribuido. Es ademas, dado el niimero de variables meteorologicas
que intervienen, el proceso que més tiempo de calculo consume.

La asignacion de las variables meteorologicas a cada tramo (celda) en cada estado
de calculo (1 hora para la mayor parte de los procesos) implica una interpolacion en el
espacio y una distribucién en el tiempo. Las interpolaciones tendran sentido a una escala
temporal caracteristica para cada variable, escala que dependerd de los agentes con
influencia 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
caracteristicas hasta la escala de calculo. En Herrero (2007) se hace un andlisis més
pormenorizado de la informacién contenida en este capitulo y, por ejemplo, se pone
especial énfasis en describir los agentes espaciales y los patrones temporales adecuados
para cada variable meteorolégica, que son los que permiten conseguir la mejor definicién
de los valores en cada tramo y estado.

El método de interpolaciéon en si es un aspecto relevante del proceso descrito. Existe
una gran diversidad de algoritmos disponibles; los mas populares en temas climatol6-
gicos son los de ponderacién con el inverso de la distancia IDW, los de splines y los
basados en geoestadistica (kriging). Estos ultimos gozan de gran aceptacion para su
aplicacion a variables meteorologicas (p.e. Creutin y Obled, 1982; Buytaert et al., 2006)
gracias a su predominio en la interpolaciéon de variables relacionadas con el suelo. Pero
su ventaja en el campo meteorologico frente a modelos mateméaticos mas simples no
estd tan clara (Dirks et al., 1998; Hartkamp et al., 1999). El resultado de los estudios
comparativos realizados dependen mucho de la configuraciéon de la red de medida y de
la heterogeneidad o gradiente de la variable en el &rea 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 demés, y que
hay que buscar el mas adecuado de acuerdo a los objetivos y condicionantes de cada
caso de estudio. En Hartkamp et al. (1999) se realiza un buen anélisis de los distintos
métodos desde el punto de vista de la climatologia analizando los pros y los contras de
cada uno.

En lo que si existe unanimidad es en que, para cualquier tipo de interpolaciéon de una
variable meteorologica, los ajustes mejoran mucho con la incorporaciéon de las variables
derivadas que los agentes con influencia en cada variable principal impongan. Entre
todas ellas destaca la altitud, que muestra una correlacién destacable con la mayoria de
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las variables meteoroldgicas.

Una vez incorporadas las tendencias con las variables derivadas a la escala carac-
teristica, si existen, siempre queda como paso final una interpolacién 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 IDW?2) con
respecto a las tres estaciones més cercanas. Este tipo de interpolacion destaca, dentro
de los métodos mas complejos, por la rapidez de cédlculo y por conservar el valor en
los puntos de medida. En cambio no ofrece informaciéon sobre el error cometido. La
eficiencia computacional se mejora incluso con un célculo inicial por el que se asignan
las estaciones y se reparten los pesos en cada tramo para el resto de la simulacion. Asi
cada interpolacién posterior en cada escala de tiempo caracteristica s6lo debe realizar
un operacioén lineal con los 3 valores de las estaciones y los 3 pesos que se hayan defini-
do para cada punto. Esta optimizacion es fundamental para poder alcanzar tiempos de
ejecucion aceptables sin un consumo excesivo de memoria RAM.

La tnica precaucién que hay que tener al utilizar este método es seleccionar una
red de estaciones lo més homogénea posible para cada variable. Dos estaciones mas
cercanas entre si que las demds ejercerian una influencia negativa en su entorno durante
la interpolacién. Los huecos no tienen tanta influencia salvo en lo que concierne a la
pérdida de informacién.

2.1. Temperatura

Desde el punto de vista de la hidrologia, la temperatura tiene especial incidencia en
los procesos relacionados con la evaporaciéon y la nieve. Si la precipitacion es el agente
principal responsable de la cantidad total del recurso disponible dentro del sistema
hidrolégico, es decir, el componente principal dentro del balance final de caudal en el
rio, la temperatura tiene un efecto determinante sobre la distribucién temporal de esa
masa en el sistema cuando en el mismo hay presencia de nieve.

Segun Agnew y Palutikov (2000), la distribucion 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 influencia de la latitud
es mucho menor que la de la altitud, de ahi 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 relacion lineal
para cada estado de la temperatura con la elevacion estimada a través de métodos de
errores minimos cuadrados para capturar el efecto de la orografia. A continuacion se
calculan los residuos o desviaciones de cada estacion a la relacion lineal obtenida que
posteriormente se interpolan por el método de la inversa de la distancia ponderada
con las tres estaciones més 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 funcién 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 figura 2.1 muestra un ejemplo de esta descomposicién y agregacion
posterior para el calculo de una temperatura a escala diaria, en este caso la maxima.

La interpolacion de la temperatura se efectiia a una escala temporal diaria. Los va-
lores de temperatura maxima y minima diaria son los que presentan un mejor ajuste
con la altura. Los valores horarios se encuentran influidos por la radiaciéon solar ins-
tantdanea (Chung y Yun, 2004) y muestran més dispersion con respecto a la tendencia
media. De esta forma también se consigue una mayor eficiencia computacional dado que
el proceso de interpolacién consume una gran cantidad de tiempo de célculo. Por tanto
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Figura 2.1: Interpolacion espacial de la temperatura maxima del 13/11/2002.

hace falta un proceso de obtencién de la temperatura horaria a partir de los valores de
las temperaturas maxima y minima diarias. Para ello se ha modificado la distribucién
sintética de la temperatura propuesta por Parton y Logan (1981) y se ha creado una
distribucién seno exponencial de 4 tramos que utiliza las temperaturas maximas y mi-
nimas del dia més las temperaturas minimas de los dias anterior y posterior (Herrero,
2007). La influencia de la radiacion se incorpora a través de la duracion del dia. Los
cuatro tramos corresponden dos al ciclo diurno, y dos al ciclo nocturno.

Ciclo diurno (funciones senoidales de subida y bajada):

( 7 (h = hunn)
(Ti,. —T: Y- sen <2 y— :Zn) + T $i honn < h < Ay
T(h)' =
i i 7 (h = hina + 254 ; '
(me - Tmn) - sen 5. D=a + Tmn Si Az < h < hyy
\ 2

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

(Ttlr - T’IZTZ_‘;?,l) : 624+hm"jh” + Tq%n—tll si htr <h<24
T(h)' = 2.2
( ) —b-(24+h—hyy) ( )

(Tt =Tk Y- e 2 hmn—he 4T 810 < h < hypp

donde h es la hora del dia, T'(h) la temperatura en esa hora h, Tp,; v Ty las tem-
peraturas maxima y minima del dia. En las anteriores variables el superindice ¢ hace
referencia al dia presente, ¢ — 1 al anterior e ¢ + 1 al siguiente. Por altimo hu,p, Ame
y hg son tres pardmetros que representan las horas de transicion entre los 4 tramos
(de valores tipicos 7, 15 y 18 horas), D la duracion del dia (Igbal, 1983), a un desfase
constante y b un pardmetro adimensional que controla la velocidad de descenso de la
temperatura (WiM-Med usa a = 0 y b = 2). En la figura 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.

Temperatura [*C]
~
5

3k o :.\A o — Sena-exponencial 4Tr

0 5 10 15 20 25
Hora del dia

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

2.2. Precipitaciéon

La precipitacion es la variable de mayor impacto en hidrologia debido a su con-
tribucién a la cantidad total de agua disponible en el sistema hidrolégico. En &reas
montanosas, a la naturaleza estocastica de esta variable hay que anadir la influencia
de la topografia en su distribucion espacial. Al igual que en el caso de la temperatura,
el factor méas influyente a escala local en la distribucion espacial de la precipitacion es
la altitud (Agnew y Palutikov, 2000). La precipitacion aumenta con la altura princi-
palmente debido a los efectos orograficos del terreno montafioso que hacen que el aire
ascienda y se den procesos de condensacion por enfriamiento adiabatico (p.e. Goovaerts,
2000). Sin embargo a diferencia de la temperatura, la correlacion suficientemente signi-
ficativa de la precipitacion con la altura hay que buscarla a una escala temporal mayor,
concretamente la de la borrasca o evento de precipitacion. A esa escala se pueden en-
contrar relaciones lineales de la precipitacion con la elevaciéon suficientemente ajustadas
(Herrero, 2007). Una vez obtenido el gradiente lineal, el procedimiento es similar al de
la temperatura: interpolacién de los residuos e integracion con dicho gradiente. En la fi-

H
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gura 2.3 se presenta un ejemplo de esta composicion y el resultado final de precipitacion
interpolada.

dP/dt = +30 mm/km

0 500 1000 1500 2000
Z[m]

(a) Gradiente de precipitacion (b) Interpolacion residuos

10

(c¢) Precipitacion final

Figura 2.3: Interpolacion espacial de la precipitacion. Borrasca entre 12/11/2002—
17/11/2002.

Para la obtencion de valores horarios ya no es posible establecer un patron fijo como
en el caso de la temperatura porque la naturaleza de la precipitacién es muy distinta de
la de la temperatura. La distribucion de la precipitacién a escalas temporales menores
se realiza en dos fases: en primer lugar pasando de la escala de borrasca a escala diaria
y a continuacién pasando de escala diaria a horaria. Siguiendo este esquema, primero se
calcula el porcentaje de precipitaciéon que corresponde cada dia del evento a cada una
de las estaciones meteoroldgicas con registros de precipitacién diaria. Este porcentaje de
precipitacion en el dia i frente a la precipitacion total durante la borrasca se interpola
por el inverso de la distancia, obteniendo asi valores diarios de precipitacién en cada
celda:

P} = P, % Porc, (2.3)

siendo Pé la precipitacién total diaria del dia ¢, P, la precipitaciéon total durante la
borrasca o evento y Porcl el porcentaje de precipitacion de toda la borrasca (de n dias
de duracion) que se produce en el dia i de la misma.
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A continuacion se produce el traslado de la precipitacion diaria a horaria. Para ello se
utilizan los registros existentes de precipitacion horaria, por lo general menos abundantes
que los de precipitacion diaria. Se establecen unas areas de influencia, definidas por el
usuario o calculadas autométicamente a través de poligonos de Thiessen, en torno a cada
estacion con datos horarios. Todas las celdas dentro de la regiéon seguiran la distribuciéon
horaria de su estacién de referencia.

2.3. Radiacion solar

La radiacién solar es una variable compleja, que depende de emision del sol, de
movimientos planetarios, de la geometria del terreno y de la opacidad de la atmosfera,
en la que se incluye la nubosidad.

Para el célculo de la radiacién horaria en cada punto, WiM—-Med parte de medi-
das de radiaciéon global diaria en ciertas estaciones, que se suponen sobre superficies
horizontales y no ocultadas por sombras.

La posicién instanténea del sol con respecto a la béveda celeste en un punto depende
solo de factores geométricos que, aunque ocurran a escala planetaria, son bien conocidos
(p.e. Igbal, 1983). A partir de la declinacion, distancia al sol y latitud se calcula la
radiacion solar incidente que ocurriria sobre una superficie horizontal sin obstéculos
situada en el punto de estudio y en ausencia de atmosfera, concepto que se conoce como
radiacion extraterrestre Ke,¢. Por las condiciones descritas, es facil deducir que Key €s
un limite superior teérico de la que realmente incidird sobre ese punto. Para el célculo
de Kz, WiM-Med considera un valor para la constante solar de 1367 W/m? (WMO,
1982; London y Frohlich, 1982) invariable en el tiempo. La recopilacion detallada del
resto de expresiones utilizadas en el célculo final de K., se encuentran recogidas en
Herrero (2007). WiM-Med trabaja con la hipotesis de que K¢,y es la misma en toda
la cuenca, lo cual puede no ser cierto para cuencas cuya extensiéon suponga grandes
variaciones en latitud y longitud.

El efecto reductor en la radiacién de la atmoésfera y la nubosidad se incorporan
al modelo a través del Indice 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 (IDW?2).

Una vez conocido la K¢z v el IC a escala diaria en cada punto, se descompone la
radiacion en su fraccion difusa media del dia Fy y la fraccion directa Fp a través de la
expresion de Jacovides et al. (1996):

JcLdia 0.999 — 0.086 - IC IC < 0.1
Fa= K‘j 2w = 10.954+0.734 - IC — 3.806 - IC* +1.703 - IC® 0.1 <IC <0.71
' 0.165 0.71 < IC

(2.4)
donde K é dia o 1a parte difusa de la radiacién incidente total o global diaria KZl dia,
Conociendo K, ll vy K Cll y asumiendo la hipétesis de que la relacion entre ambas fracciones
se mantiene constante durante todo el dia, la fracciéon diaria de radiacién directa Fp se
determina de la siguiente manera:

| dia | dia | dia
_ Kb K; B Kd

—Kz;dia: : Fldia =1-1Iy (2.5)

Fy
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La posicién del sol y la geometria del terreno actian o interaccionan, a escala horaria.
Una vez calculadas las componentes directa y difusa de la radiacion cada hora, el modelo
calcula la ocultacion producida por el sombreado directo e indirecto de la topografia
mediante los algoritmos expuestos en Dozier y Frew (1990). Para ello se supone una
distribucién horaria de la radiacion que sigue la de la radiacion extraterrestre (IC
constante durante todo el dia).

2.4. Otras variables meteorologicas

En cuanto al resto de variables meteorolégicas, humedad relativa a través de la
presion de vapor, velocidad del viento y radiaciéon de onda larga, a través de la emisividad
atmosférica, no se han generado por el momento algoritmos propios de interpolaciéon
espacial y temporal ya que la distribucién de las estaciones con registros disponibles de
las mismas hasta la fecha no ha permitido la generaciéon de un gradiente a escala de
cuenca. Por tanto se consideran los registros diarios constantes a lo largo de cada dia y
para su distribucién espacial se aplican métodos directos como I DW 2.

2.5. Evapotranspiracién potencial

A partir de las variables meteoroldgicas anteriores, ya distribuidas en cada tramo de
estudio a través de la interpolacion espacial, se realizan ciertos célculos, como es el de
la demanda evaporativa. Por tanto, para el calculo de la evapotranspiracién potencial
no se realiza una interpolacién espacial especifica, sino que viene implicita 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-
sicion de los distintos moédulos presentes en WiM-Med a escala horaria y diaria, por lo
que se calcula la evapotranspiracién para un cultivo de referencia estandar E70. Para
el calculo a escala horaria se utiliza el método FAO de la ecuaciéon de Penman—Monteith
(Allen et al., 1998) con la unificaciéon incorporada en la expresion ASCE-PM para la
ETO0 horaria (Itenfisu et al., 2003; Gavilan et al., 2007):

0.408 A (Ry — G) + -2 -us - (e5 — €q)
A—i—’)/'(l"_Cd'UQ)

ETO = (2.6)
donde A es la pendiente de la curva de presion de vapor calculada a la temperatura
media del aire en kPa/K, 7 la constante psicrométrica en kPa/K, R, la radiacion neta
y G la densidad de flujo de calor en el suelo (0.1 - R,, durante el dia y 0.5 - R,, durante
la noche), ambas en mm/dia de equivalentes de agua, T' la temperatura media diaria
en K y ug la velocidad del viento en m/s, ambas medidas a 2m de la superficie, ey la
presiéon de vapor en saturacién y e, la presion de vapor real, en kPa,Cy el coeficiente
de resistencia de la cubierta (0.24 s/m durante el dia y 0.96 durante la noche) y C,, el
coeficiente de resistencia aerodindmico (37 K - mm - s3/mg - dia)

Esta ETO0 se utiliza para el calculo de la evaporaciéon horaria desde la cubierta
vegetal, desde el suelo y desde los acuiferos. La evaporacion desde la nieve se obtiene
a partir de una expresion particularizada para la interfase nieve—atmosfera. Todo el
proceso de célculo de la E'T0 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 calculo horario no es necesario. Esto ocurre principalmente cuando no llueve y no
hay nieve acumulada ni hay circulacién superficial de agua. En esos dias el modelo no

i
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realiza un célculo horario por Penman—Monteith sino que calcula directamente la ET0
a través del método empirico de Hargreaves et al. (1985). En este método tnicamente
intervienen temperatura media T},eq, maxima T}, y minima 7T,,;, diarias y radiacién
extraterrestre K., (Droogers y Allen, 2002):

ET0 = Clgy - 0.408 - Keat - (Tomeq + 17.8) - \/Tinax — Tmin (2.7)

Esta expresion utiliza R,+ en combinacion con 1,4 como indicadores de la radiacion
global y el rango de temperatura diaria como indicador del contenido de humedad y
nubosidad. Habitualmente se utiliza para el coeficiente Cpq- un valor de 0.0023, pero
dado que la altitud u otros fenémenos locales pueden llegar a afectar a este valor,
WiM-Med permite la utilizacién de un coeficiente variable definido por el usuario. La
idea es que este coeficiente se obtenga previamente mediante calibracion a partir de los
resultados horarios de Penman—Monteith. Esto justificara el uso de el modelo empirico
de Hargreaves, ya que se ajusta al modelo fisico horario y permite el calculo con menos
variables a escala diaria.
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Capitulo 3

Interceptacion

El modelo de interceptacion que se utiliza en WiM—Med esté basado en los mode-
los analiticos de Rutter et al. (1971) y Gash (1979), ampliamente usados en estudios
de interceptacion recientes. Una explicaciéon mas amplia del mismo, incluyendo ejem-
plos de aplicacion, se puede encontrar en Diaz (2007). En la figura 3.1 se representa
esquemdticamente 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 precipitacién 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 atmésfera E. La cubierta retiene en cada instante un
volumen de agua w, cuyo valor méximo corresponde a la capacidad de almacenamiento
de la cubierta S, que se produce cuando la cubierta alcanza la saturacién. El modelo
planteado calcula la lluvia neta definida como la cantidad de agua que llega al suelo, sin
separarla en escorrentia cortical y trascolacién. La estimacion de la escorrentia cortical es
compleja en cubiertas vegetales compuestas de varias especies distintas, y su importancia
cuantitativa es pequena en comparaciéon con la precipitaciéon incidente.

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

dw

—=P—-FE-D 3.1

o (3.1)
donde w es el volumen de agua almacenado por unidad de superficie en el dosel vegetal,
P es el flujo de precipitaciéon incidente, E es el flujo de evaporaciéon de agua interceptada,
D es el flujo de agua que drena a través de la cubierta. El flujo de agua interceptada es

I = P — D. El flujo de evaporaciéon de agua desde las hojas y ramas se calcula segun
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Rutter et al. (1971) como:

E= % . E, (3.2)

donde F, es el flujo de evaporacion potencial desde la superficie hiimeda de la vegetacion
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 superficie cuando se encuentra saturada. S
es comparable al concepto de capacidad de campo de un suelo, tan 1util en la practica al
hablar de su contenido de agua y tan dificil de definir con precision (Rutter et al., 1971).
Cuando el dosel esta saturado (w = 5), existe agua en zonas de la planta més expuestas
a la atmosfera, como por ejemplo la parte superior de la cubierta o las hojas exteriores
de la copa de los arboles, que se evapora a la velocidad potencial (E = E,). Conforme
el dosel se va secando, el agua remanente estard retenida en zonas de la planta menos
expuestas a la atmosfera, como zonas interiores o pliegues por ejemplo, y el flujo de
evaporacion serd menor (w/S < 1). Se ha demostrado que con esta hipotesis 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 flujo de drenaje a través de la cubierta vegetal se calcula a partir de la propuesta
de Zeng et al. (2000):

D= %) STw>S (3.3)
0 stw<S§

Es decir, s6lo se produce flujo 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 instantaneamente hacia el suelo. Esta simplificacion permite
prescindir de los pardmetros que relacionan w con D en el modelo de Rutter, de dificil
cuantificacion préctica, especificos para cada especie vegetal y practicamente inaborda-
bles a escala de cuenca.

Una vez obtenido el valor de las pérdidas por interceptaciéon de lluvia para el intervalo
de tiempo estudiado en la superficie de la cubierta vegetal, se utiliza la fraccién de
cobertura vegetal del suelo f, para considerar el caracter disperso de la vegetacion y
trasladar el resultado al drea de estudio:

Torea = (P - D) : fv (34)

Los valores de P y D estan referidos a unidad de superficie de cubierta vegetal,
mientras que Ig.e, estd referida a unidad de superficie de suelo. La evaporacion desde
la cubierta himeda se puede considerar linealmente dependiente de f,.

Por ultimo, se obtiene la precipitacién neta P, que recibe la unidad de superficie de
suelo, que se calcula como la diferencia entre el flujo de precipitaciéon incidente y el de
interceptacion:

Pn:P_Iarea:(l_fv)'P+D'fv (3-5)

Para la aplicacion continua en el tiempo del modelo de interceptacién planteado se
han establecido las siguientes hipotesis:

= La humedad disponible para evaporacién durante un intervalo de tiempo deter-
minado (1 hora en este caso) serda la humedad almacenada en la cubierta vegetal
al inicio de esa hora w0. Por tanto, aunque exista precipitaciéon durante la hora, el

14



- T
W!M Med 1 U Capitulo 3. Interceptacién

agua interceptada no estara disponible para evaporaciéon hasta el paso de tiempo
siguiente, ya que no es posible saber el momento en el que ha caido la lluvia, si al
inicio, en mitad, o al final de la hora.

= El balance de agua de la cubierta se ajusta al final de cada hora, determinando
asi el contenido de humedad final wy.

= Las nevadas que se producen sobre cubiertas vegetales son tratadas como pre-
cipitacion en forma liquida. La precipitaciéon en forma de nieve se produce en
su mayoria en superficies de la cuenca con vegetacion muy escasa o inexisten-
te. Existen muy pocos estudios sobre el proceso de interceptacién de nieve y su
consideracién en el modelo de interceptaciéon aumentaria su complejidad pero no
produciria diferencias importantes en los resultados a escala de cuenca.
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Capitulo 4

Nieve

La incorporacién del efecto de la nieve dentro del ciclo hidrolégico requiere la simu-
lacion de su acumulacion, evaporacion (sublimacion) y fusion. El calculo esta basado
en un balance de masa y energia distribuido en cada tramo/celda del modelo. Toda
la base teodrica, consideraciones particulares, hipotesis, pormenores de la formulacion y
ejemplos de aplicacion al caso de Sierra Nevada (Espana) se encuentran recogidos en
Herrero (2007).

Para este modelo, la nieve es un proceso que tiene lugar sobre la superficie de la
tierra y por debajo de la cobertura vegetal. Por tanto se parte de las variables dis-
tribuidas generadas por el moédulo meteorolégico, que sirven de entrada al modulo de
simulacion de nieve. Sélo el médulo de interceptacién se interpone entre la precipitaciéon
real meteorologica y el depésito de nieve en superficie.

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

4.1. Precipitaciéon y nieve

Una primera parte de la simulacion es la encargada de representar la precipitacion en
forma de nieve. Esta se calcula determinando el porcentaje de la precipitaciéon efectiva
que ocurre en esta forma, con un modelo sencillo que combina la temperatura y la
precipitacion simuladas y determina su estado. Este primer submodelo consta de un
solo parametro Ty, , que se define como la temperatura maxima a la que la precipitacién
ocurre en forma de nieve. Este pardmetro se considera constante en el espacio y en el
tiempo. La expresion basica de este submodelo es la siguiente:

P, = (4.1)

P SiT<Ts
0 siT>Ts

donde, ademas de Ty,, aparece T que es la temperatura atmosférica en el tramo, P la
precipitaciéon efectiva total y P, la precipitacion en forma de nieve.

La precipitacién en forma de nieve P, se incorpora directamente al depdsito super-
ficial de nieve y pasa a la parte fundamental del modelo que es el balance de masa y
energia en el depdsito. En realidad, toda la precipitacién se incorpora al depdsito de
nieve, independientemente de su estado, ya que es el balance de masa y energia el que
determinard si esa precipitacion, con la energia asociada en funcion de su temperatu-
ra, se mantiene en el deposito o pasa al modulo de escorrentia/infiltraciéon. Una lluvia
liquida sobre una nieve suficientemente fria, puede quedar atrapada en la misma, en
lo que el modelo llama precipitaciéon congelada. Lo importante en este primer paso es
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definir la energia interna de la precipitaciéon efectiva, lo que se consigue conociendo su
estado y temperatura Tp. El estado simplemente se considerara sélido si la Tp < 0, y
liquido en caso contrario. Su temperatura Tp se deduce dando un nuevo significado al
concepto definido en la ecuacién anterior, lo cual es facil reinterpretando la definicién
de Ty, de la siguiente forma: Ty, es la disminucién de temperatura de la precipitaciéon
con respecto a la temperatura atmosférica medida sobre la superficie del terreno. Por
tanto:

Tp =T —Tsn (4.2)

En resumen, la primera expresion se amplia con la definicién de la energia interna
asociada a la precipitacion Up:

Up=P- up (4.3)

siendo P la precipitaciéon y up su energia interna especifica, es decir, por unidad de
masa. up es funcion directa de su temperatura y fase. Serd positiva para el caso de
lluvia liquida y negativa para el caso de lluvia sélida:

(4.4)

ce;-Tp si P liquida, Tp > 0°C
u =
"7 \een -Tp—L; siP solida, Tp < 0°C

donde Tp es la temperatura de la precipitacion en °C, ce; el calor especifico del agua,
cey, el calor especifico del hielo y Ly el calor latente de fusién del hielo.

Aun cuando haya nieve en el deposito de un tramo, puede ocurrir que no toda la
extension del tramo esté superficialmente cubierta por la misma. En el Herrero (2007)
se explica como a través de la curva de agotamiento y en funciéon de ciertas variables de
estado, se asocia determinada cantidad de nieve a la fraccion de drea del tramo realmente
cubierta por la nieve A,. Esto simula la heterogeneidad superficial de la distribuciéon
de la nieve, fenémeno que se acentiia cuanto méas tiempo pase esta almacenada. Esto es
importante para el tratamiento de una precipitacion liquida sobre nieve, como se explica
a continuacioén.

Cuando la altura de nieve acumulada en el depdsito es nula, una precipitaciéon li-
quida P pasa directamente a la superficie del suelo, como entrada al médulo de infil-
tracion /escorrentia. En el caso antes mencionado de nieve sobre la superficie del tramo
pero con un A, < 1 (es decir, con partes del tramo libres de nieve), la fraccion de la
lluvia P - A,, pasa al depdsito de nieve, mientras que el resto, P - (1 — A,,), se dirige
directamente a dicho médulo de infiltracion/escorrentia.

4.2. Balance de masa y energia

El resto del ciclo de la nieve, con su mantenimiento en superficie hasta su desapari-
cién, ya sea por evaporacion o fusion, queda simulado con un balance de masa y energia
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 atmésfera por
la superior (ver figura 4.1). Las ecuaciones que definen estos dos balances son:

dt
donde h,, es el espesor de la capa de nieve, p, su densidad, P la precipitacién, E la
evaporacién o sublimacién, V' el transporte de nieve lateral debido al viento y F' la
fusién que escurre por el fondo.

Masa: =P-E+V-F (4.5)
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Figura 4.1: Flujos de masa (gris) y energia (negro) actuantes sobre la columna de nieve.

dUu,,
Energia:W:K+L+H+G+UP—UE+UV—UF (4.6)

donde U, es la energia interna total de la masa de nieve, K la radiaciéon de onda corta
o solar, L la radiacién de onda larga o termal, H el intercambio turbulento de calor
sensible con la atmoésfera, G el intercambio de calor sensible con el suelo y el resto
de términos son los componentes advectivos de transporte de energia asociada a los
transporte de masa vistos en la ecuacién anterior.

En WiM-Med las componentes G y V', y con ella Uy, se desprecian frente al resto
de flujos de masa y energia. Ademéas Up siempre vale 0, ya que el agua de fusion es
agua liquida a 0°C, lo cual coincide con el nivel de referencia escogido como cero para
la energia.

La capa de nieve interacciona con la atmosfera (y en menor medida con el suelo)
con la que establece un intercambio activo de energia segiin la ecuacién anterior. Este
intercambio hace variar su energia interna U, y, por tanto, su temperatura 7,,, que estan
relacionadas por la siguiente expresion:

Up="hyp pn-ceh-Tn—L¢ hy-pn (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 cep, y de 0.334 M.J/kg para Ly. U, nunca puede
ser mayor que 0. En ese momento se produce el paso a agua liquida 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 fusion. Por lo tanto, se puede decir que el flujo
de fusion es un resultado del balance de energia cuando esta es positiva (en situacion
de nieve isoterma a 0°C'). El resto de flujos se calculan a partir de ciertas variables
meteoroldgicas y algunos pardmetros caracteristicos de la nieve.

Evaporaciéon E. La evaporacién es el proceso de difusion turbulenta del vapor de
agua por la diferencia de presion de vapor entre la superficie de la nieve y la atmoésfera.
Se calcula a partir de la siguiente expresiéon, donde E es la masa saliente de la capa de
nieve:

0.622 - pg k?

v ((3)

5 V2 +kEpo| - (ea — €n) (4.8)



Capitulo 4. Nieve W'MMECI 1 0

donde p, es la densidad de la atmosfera, p la presion atmosférica, k la constante de
Prandtl-von Karman (0.41), zo la altura de rugosidad para la transferencia de cantidad
de movimiento, vy la velocidad del viento a 2 m de altura, e, la presiéon de vapor de la
atmosfera y e, la presion de vapor sobre la superficie de la nieve. El modelo fija p, en
un valor de 1.29 kg/m?, p en 101.35kPa e interpreta e, como la presion de vapor de
equilibrio, que es calculada en funcién de la temperatura de la superficie de la nieve T),
segun la expresion de Goff y Gratch (1946):

17.3-T; )

en = 0.6111 - (T3 (4.9)

que utiliza kPa para la presion y °C' para la temperatura.

La presion de vapor de la atmésfera y la velocidad del viento a 2 metros de altura
son variables meteorologicas requeridas, mientras que zg es un parametro de calibracién
considerado constante en el espacio y el tiempo.

Radiacién de onda corta K. La fraccién de la radiacién solar medida que entra en
la capa de nieve K, al no ser reflejada por su superficie, es:

K=(1-a) K, (4.10)

donde K es la radiacion solar incidente medida y « el albedo, aproximado en WiM-Med
a un valor constante de 0.8.

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

L=cy-0-Th—cp-0-T! (4.11)

donde Ty; es la temperatura medida en la atmosfera, €, la medida de emisividad de
onda larga de la atmosfera y o es la constante de Stephan—Boltzman (4.9¢=2 M J/(m? -
dia - K*)). La temperatura de la nieve T}, es calculada por el modelo.

Intercambio turbulento de calor sensible con la atmoésfera H. Por la diferencia
de temperatura entre la superficie de la nieve y la atmosfera se establece un intercambio
difusivo de calor sensible entre ambos, afectado por los mismos procesos turbulentos
que la evaporaciéon. El flujo de energia H que entra en la nieve es:

¢ -k
H = Pa'Cea‘ﬁ‘UQ‘i‘k’EHo '(Ta—Tn) (412)

(n(2))

expresion en la que ademés de k, pg, v2 ¥ 20, ya definidos para el calculo de la evaporacion
en 4.8, aparecen el calor especifico del aire ce, (tomado como 1.005¢ =2 M J/kg - K), un
coeficiente de difusividad del calor sensible en ausencia del viento kFEgq, la temperatura
de la atmosfera a 2 metros de altura T, y la temperatura de la superficie de la nieve T,.

Energia interna asociada a la evaporacion Ug. También conocido como el inter-
cambio turbulento de calor latente con la atmodsfera. La energia interna transportada
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por advecciéon por un flujo de masa es igual al producto de la masa por su energia in-
terna unitaria. En este caso la energia interna unitaria del vapor de agua transportado
es:

UE:E'UE (4.13)

ug = Ly, + ce, - AT, (4.14)

donde L, es el calor latente de vaporizacion del agua a 0°C' y ce, el calor especifico del
vapor de agua a 1 atmoésfera de presion y 0°C), fijados ambos en WiM-Med a valores de
247 MJ/kg y 1.85e72 M J/kg - K respectivamente.

Energia interna asociada a la precipitacion Up. La precipitacién tiene asociada
una energia en funcion de su temperatura Tp (definida por la expresion 4.2). Si Tp es
igual o menor a 0°C, se considera que es nieve.

UPZP-UP (4.15)
ce; - ATp si P liquida, Tp > 0°C
up = . . (4.16)
cep, - ATp — Ly si P solida, Tp < 0°C

donde la tinica variable nueva es el calor especifico del agua ce;, fijado en 4.1868¢ =3 M.J /kg-
K.

4.3. Extensiéon espacial

Los tramos espaciales en los que se divide el dominio espacial son celdas rectangu-
lares de un tamano variable en funcién del problema modelado. Dado que estas celdas
pueden tener un tamano 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 energia se extiende espacialmente al tramo a través
de unas funciones empiricas que relacionan la cantidad de nieve con la superficie del
tramo cubierto por la misma (SC, de snow cover). Esta funcién empirica se denomina
curva de agotamiento.

A A

oo,

Figura 4.2: Representacion teorica del efecto de reduccion del area ocupada por la nieve
dentro del tramo en funcién de la cantidad de nieve.

1

—

SC SC

El modelo WiM-Med contempla en cada tramo/celda una curva de agotamiento
distinta funcién de la cantidad de nieve actual (E A, equivalente de agua) y de la cantidad
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de nieve méxima que se ha alcanzado en el presente ciclo de fusién EA,,,,. Cuando la
nieve desaparece por completo de la celda, esta tltima variable se reinicia a 0. Con el
equivalente de agua adimensional FA* = FA/E A4, (siempre menor o igual que 1)
y dos paradmetros constantes para todos los tramos, se calcula la fraccion SC' segin la
siguiente expresion (figura 4.3):

SC 4

1

sSC

min

EA, 1
EA*=EA/EAmax

Figura 4.3: Curva de agotamiento empirica.

1 si BA*/EA%y > 1

SC = EET% si SCmin < EA*JEA3y, < 1 (4.17)

Scmm si SCmin > EA*/EATOO

Los dos parametros utilizados son la fraccién de superficie minima que siempre se
encuentra cubierta por la nieve SChp;y v el equivalente de agua adimensional minimo
con el que toda la superficie atn esta cubierta de nieve por completo EA7j,.
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Capitulo 5

Zona no saturada del suelo

A efectos del analisis del movimiento del agua en el suelo, se considera el suelo divi-
dido en dos capas (figura 5.1): una capa superficial (capa 1) donde domina la infiltracion
superficial y una capa inferior (capa 2) de almacenamiento y distribucion.

La infiltracién en la capa superficial se regula principalmente a través de la conduc-
tividad hidrdulica saturada superficial ks, . Al transmitir el agua hacia la capa inferior,
una parte proporcional de esa agua se deriva hacia un flujo subsuperficial o lateral. La
capacidad de aporte hacia el flujo subsuperficial se valora en funcién de la relacién entre
la permeabilidad del suelo kg, , y el equivalente a una permeabilidad lateral k. La
capa inferior tiene el efecto de retrasar la infiltraciéon profunda hacia la zona saturada
y mantener el agua disponible para la evaporaciéon desde el suelo.

Qsup
Q1(Green Ampt) ‘
EVP1 Capa 1
KsSup Qlat e superficial
- l" ~ 7 Kat
Q12 (Richards Capa 2
EVP2 KsSol ‘Van Genuchten > inferior
R

Qperc(Richards
Van Genuchten

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

Se puede encontrar una justificacion mas detallada de la base teoérica que rige el
calculo en la zona no saturada, incluyendo ejemplos practicos de aplicacion, en Aguilar
(2008).

5.1. Infiltracién superficial

La infiltracion 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 alli. WiM-
Med reproduce la infiltracion mediante el modelo fisico de Green y Ampt (1911) junto
con la solucion exacta de Munioz-Carpena y Ritter (2005). Estos autores propusieron
una simplificacion del proceso de infiltracién para lo cual consideraron ciertas hipotesis
de partida en la descripcién de la infiltracién en un suelo:
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= El suelo se encuentra encharcado con una delgada lamina de agua hO desde el
inicio del proceso.

= Los perfiles del suelo se pueden reducir a perfiles rectangulares homogéneos con
una distribucién 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 seccién del suelo en forma de flujo tipo piston. De este modo
se origina un frente de humedecimiento bien definido que separa la zona humeda
del suelo de la zona seca (Rawls et al., 1993).

El modelo parte de la ecuacién de Darcy, que aplicada al perfil tipo y combinada
con la ecuaciéon de continuidad expresada como I = —z - A6, siendo [ la infiltraciéon
acumulada, Af el intervalo desde la humedad en saturacion 6, a la inicial 0y y W, el
potencial matricial en el frente de humedecimiento, se obtiene:

I—W,,; A0

que relaciona la intensidad de infiltracion i con su valor acumulado I. Reconociendo la
relacion entre ambas variables, i = dI/dt, se obtiene una ecuacion diferencial implicita
en I:

[— W00
W, -AGg s

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

I+ U, Af-L- -t (5.2)

I — Uy AD
S (If> (5.3)
R (5.4)
kSS'up
N

I—I.+ U -A0-L- ks - (t — te) (5.5)

Ie —Upp - AO

La ecuacion de Green y Ampt es una ecuacion implicita en I que debe solucionarse
mediante algiin método numérico. WiM—Med aplica el método de Picard de aproxima-
ciones sucesivas de [ siguiendo a Mutioz-Carpena y Ritter (2005), con un nivel de error
aceptado de 0.01, 10 iteraciones para encontrar la solucién y empledndose como valor
inicial para cada evento ksg,, - (t — te).

Otro problema adicional en la aplicacién préactica del modelo lo constituye el no man-
tenimiento de las condiciones de encharcamiento en algiin 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 infiltracién. Este problema se resuelve con ayuda de la hipote-
sis de compresion de tiempo sugerida por Sherman (1932). WiM-Med define intervalos
de una hora para la aplicacién del modelo durante los cuales se hace el seguimiento del
proceso de infiltraciéon y se aplica la teoria de Sherman cuando es conveniente. Ademas,

El
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se impone un limite de tiempo sin lluvia h,.q horas a partir del cual se considera que
el fenémeno de infiltracién ha acabado. Superado este tiempo sin lluvia, se efecttia una
redistribucion de la humedad en todo el perfil del suelo y comienza a considerarse eva-
poraciéon desde el mismo. Por defecto, h,..q tiene un valor de 3 horas, aunque su valor
es modificable para cada simulacién.

5.2. Infiltracién profunda

Durante un periodo de infiltracién superficial, la infiltracién profunda comienza a
producirse cuando todo el suelo se encuentra saturado. Durante el proceso de infiltra-
cién superficial el agua comienza a incrementar el contenido de humedad en el suelo,
desde la superficie hacia el fondo. Cuando se alcanza la saturacién en las dos capas del
suelo, el exceso de infiltracion Q.. se reparte entre infiltracién profunda Qper. y flujo
subsuperficial lateral ();,; en funcién de la relacién de dos valores de conductividad,
ksSol Y Kiat:

Qez = Qlat + Qperc (56)
Qperc Qlat

= 5.7

kssol klat ( )

Q erc — Qea} . kssw (58)

P kSSol + klat
klat
i = Quy - —lat___ 5.9
Qlat = Q Fow + o (5.9)

Durante los periodos sin infiltraciéon superficial, el modelo calcula en primer lugar
un flujo subsaturado de la capa de suelo 1 a la 2 siguiendo la expresién de Darcy-
Buckingham (5.10). Los distintos términos de esta expresion se pueden obtener a partir
de las de van Genuchten (5.11) y van Genuchten—Mualem (5.12).

= 00 -0z
ot
L _ov oe (5.10)
e 00 0z

B l Am 1/n
—v == (@ 1) (5.11)
my 2
ke = ko - O/2. (1 - (1 - @1/m) ) (5.12)

en las que q es el flujo de infiltracion, ¥ el potencial matricial, n, m, y a son parametros
de regresion de la curva de succion del suelo y kg una conductividad equivalente, aunque
no necesariamente igual, a la conductividad hidraulica saturada. Ambas expresiones
hacen referencia al grado de saturacion efectivo ©, el cual se define en funcion de la
humedad actual 6, la humedad de saturacion 6, y la humedad residual 0,.:

0—0,
05 — 0,

Los valores tipicos de la n de van Genuchten se encuentran entre 1.2 y 4.0 (Munoz-
Carpena y Ritter, 2005) y es comun adoptar m = 1 —1/n. En cuanto a o, WiM-Med lo

e:

(5.13)
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calcula como la inversa del potencial matricial de secado W, que suele adoptar valores
entre —2000 y —200 mm.

La conductividad hidraulica no saturada se calcula con la expresiéon de van Genuchten-
Mualem (expresién 5.12), en la que se toma kg, como valor de ko. Este flujo subsatu-
rado 1o se reparte a su vez entre flujo lateral y un flujo hacia la capa 2 ()12 nuevamente
segtin la relacion entre los parametros de velocidad de flujo ks, ¥ Kias:

Iy = Qrat + Q12 (5.14)
Qlat Ql?

— <1 5.15
klat kSSol o ( )

Con el flujo Q12 se actualiza la humedad de la capa de suelo 2. Desde esta capa
inferior también se produce la infiltracion profunda al acuifero siguiendo la expresion
de Darcy-Buckingham, siendo en este caso k el valor de kg en la expresiéon de van
Genuchten-Mualem.

SSol

5.3. Exceso de lluvia

Una vez realizado el balance de agua en el suelo y calculada la infiltracién superficial
total, se calcula el exceso de lluvia o precipitacién efectiva como la diferencia entre
la precipitaciéon neta y dicha infiltraciéon. La precipitaciéon neta lleva descontados las
pérdidas por interceptaciéon de la cubierta vegetal y acumulacion en la capa de nieve. La
evapotranspiracion se considera despreciable en condiciones de evento de precipitacion’
(Munoz-Carpena y Ritter, 2005).

5.4. Redistribuciéon de la humedad

Una vez cesa la lluvia, el movimiento de agua en el suelo se desarrolla de acuerdo a
los gradientes de potencial hidraulico. La humedad pasa de las capas superficiales hacia
las méas profundas (Munoz-Carpena y Ritter, 2005), viaje que en este caso implica el
paso por los depositos 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 atmosfera por la demanda evaporativa. La evaporaciéon se calcula
de forma independiente en cada capa de suelo (EV P y EV P2) teniendo en cuenta la
evapotranspiracion potencial (ver apartado 2.5) y el contenido de agua en cada capa de
acuerdo a la siguiente expresion:

EVP; = ETO - ag, - ©P (5.16)

siendo E'V P; la cantidad evaporada desde la capa ¢ de suelo en mm, ET0 la evapo-
transpiracion de referencia y e, v Bey dos coeficientes de ajuste de la expresion, que
WiM-Med considera constantes en toda la cuenca y modificables por el usuario. El
contenido de agua se evalia mediante el grado de saturacién efectivo © definido segun
5.13. En ningiin caso la evaporacién calculada podré ser mayor que la potencial, por lo
que la expresiéon anterior se limita a posteriori con la siguiente condicion:

EVP; < ETO0 (5.17)

!Para WiM~-Med un evento de precipitacion es el total de los dias durante los que se desarrolla un
fenémeno intermitente de precipitacion asociado al paso de una sola borrasca.
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Capitulo 6

Zona saturada

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

El modelado de los aportes correspondientes a la zona saturada difiere con el caracter
distribuido del modelo global debido precisamente a la complejidad de los acuiferos y de
la escasez de informacion. Por ello WiM—Med plantea un modelo agregado alimentado
por la recarga distribuida procedente del suelo (zona no saturada) y subdividido en
“zonas acuiferas” homogéneas de mayor tamano al de la celda. Cada zona acuifera
seleccionada sera simulada mediante tres depoésitos en donde se asume la condicién de
linealidad del sistema (figura 6.1).

b l Zona no
‘ saturada
Qinf l KO
EVP
a1 Acuifero
e Sys K1 superficial
Qperc ‘ Kp
Qp Acuifero
Q2 profundo
g

Figura 6.1: Modelo conceptual de depésitos planteado para la simulacién de la zona
saturada.

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

S=k-Q (6.1)

expresion que puede escribirse en funcién del drea 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 coeficiente de
almacenamiento [T] y g el caudal especifico de desagiie [LT!]. El caudal saliente que
se manifiesta a partir de un determinado nivel umbral viene dado por la expresion:

_ h — humb
N k
donde h es la altura de agua existente en el embalse y hy,p la altura umbral a partir
de la cual existe el flujo.

Por otro lado, el balance de masas para un medio poroso, usando caudales especificos,
viene dado por la expresion:

q (6.3)

Q _dh AV _dh
DA = g S = 2 1= SsAh (6.4)

siendo > @ el balance de caudales en el deposito, dh/dt la variacion del nivel en el
deposito en el intervalo de tiempo, Sg el coeficiente de almacenamiento especifico del
medio [L71] y AV el volumen del depésito. Al expresar esta ecuacion en funcion del
rendimiento especifico Sy, queda en la forma base utilizada para cada estado de los
depoésitos modelados:

dh
Zq = dat Sy (6.5)

6.1. Recarga desde la zona no saturada

WiM-Med contempla la existencia de un primer depoésito ZN.S de transiciéon cuya
funcién es recibir la infiltracion profunda procedente de la zona no saturada y transmi-
tirla al primer depoésito de almacenamiento subterraneo, correspondiente a la respuesta
rapida. Este depdsito superficial de transicion simula el tiempo de retardo que sufre la
infiltracion en su viaje desde la zona no saturada hacia la zona saturada. Esta configu-
rado como un depésito simple, es decir, con una sola salida. Las variaciones del nivel en
este depdsito vienen dadas por la expresion:

—dt —dt
hans(t+dt) = hzys(t) - e + ko - gingy - (1 — eFo ) (6.6)

donde kg es el coeficiente de almacenamiento especifico correspondiente al deposito que
simula el paso por la zona no saturada hasta la profunda y g, es el caudal infiltrado
desde el suelo. Partiendo de la ecuacién de continuidad, el flujo saliente g;,y vendra
dado por la expresion:

dh —(hZNs(t—i-dt) — hZNS(t))
Qinfo — Qinf = E = Qinf = dt

donde g;,, s representa el caudal de percolacién hacia la zona saturada.

6.2. Respuesta rapida del acuifero

Una vez modelado este tiempo de retardo, la recarga llega al depoésito correspondien-
te a la respuesta rapida del sistema saturado. Se trata de un depédsito de dos salidas;
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una correspondiente a la respuesta rapida hacia la red de drenaje y otra que pasa a
recargar un segundo deposito encargado de modelar la respuesta lenta del sistema. Esta
respuesta rapida tendra 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 hidrico en el depésito son los siguientes:

Qpere, caudal especifico de infiltracién hacia el deposito de respuesta lenta [LT~1).
= ¢, caudal especifico aportado al cauce por el acuifero de respuesta rapida [LT7!].
» Syg, rendimiento especifico del deposito de respuesta rapida [L™1].

» hp, altura en el deposito de respuesta rapida [L].

= k1, coeficiente de almacenamiento correspondiente al depdsito de respuesta rapida
[T]-

= k,, coeficiente de almacenamiento correspondiente a la transicion hacia el depoésito
de respuesta lenta |T7].

El caudal saliente g1 se manifiesta a partir de un determinado nivel umbral hg
y viene dado por la expresion:

umb

=R (6.8)

Las ecuaciones de un deposito lineal de dos salidas puede expresarse en funcion de los
caudales especificos (¢ = Q/A), y teniendo en cuenta que ¢l = h/ki y que gpere = h/kp
resulta la ecuacion:

ql

—(k1+kp) ki -k h —(k1+kp)
hR(t+dt) = hR(t) . eF1Ep-Syr dt + 1 Pp <qu + Rumb> . (1 — eF1kpSyg dt) (6.9)
k1 + kp k1
expresion que indica el nivel en cada instante en un depoésito lineal con dos salidas. A
partir de la variacion temporal del nivel del deposito dh/dt y la ecuacion de continuidad
dada por:

dh —(hr(t+dt) — hp(t

Ginf = 4R = Qpere = " SYR = dinf — qR ~ dperc = (h dt) ©) -Syr (6.10)
se obtienen las salidas g1 y gperc desde este deposito:
k, — (h(t+dt) — h(t)) hr
— ) .S inf — —m 6.11
i ( pn YR+ dinf — =1 (6.11)
— (h(t+dt) — h(t

Aperc = ( ( dt) ( )) 'SyR+Qinf_q1 (612)

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

—dt —dt
hR(t + dt) = hR(t) -ekfr VR 4 kp “inf - <1 — €kp'syR> (6.13)
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6.3. Respuesta lenta del acuifero

Este ultimo depoésito, un depésito lineal simple, realiza aportaciones hacia la red de
drenaje y representa la respuesta lenta del sistema. Del mismo modo que el depdsito
de respuesta rapida, cuenta con un valor umbral a partir del cual las aportaciones del
sistema subterrdneo cesan. Este almacenamiento se corresponde con aquellas zonas en
las que puede producirse una diferencia de nivel entre el rio y el acuifero quedandose
éste descolgado. Las variaciones del nivel de agua en el depésito vienen dadas por la
expresion:

—dt —dt
hp(t+dt) = hp(t)-e*2Sve + ko - Gperc * <1 — ekQ'SyL> (6.14)
donde los componentes son los correspondientes al depésito de respuesta lenta:

» ¢, caudal especifico aportado al cauce por el acuifero de respuesta lenta [LT~!].
» Sy, rendimiento especifico del deposito de respuesta lenta [L™!].
» hp, altura en el depdsito de respuesta lenta [L].

= ko, coeficiente de almacenamiento correspondiente al depésito de respuesta lenta
[T1.

El flujo saliente viene dado por la expresion:

— (h(t+dt) — h(t))
dt
Cuando la altura del depésito subterraneo desciende por debajo del umbral del
flujo lento, las aportaciones al rio se hacen nulas. La accién de las acciones externas
(como la evaporacién) pueden seguir secando el acuifero y reproducir fenémenos de
descolgamiento rio-acuifero.

42 = Q4perc — : SyL (615)

6.4. Evapotranspiraciéon

La evapotranspiraciéon del almacenamiento subterraneo permite modelar el compor-
tamiento de aquellas zonas en donde el nivel del acuifero es lo suficientemente superficial
como para verse afectado por la extraccién desde el sistema radicular de la vegetacion.

La implementacion en el modelo se realiza a partir de la consideracién de una pro-
fundidad h;,;, a partir de la cual no existe evapotranspiraciéon debido a que el nivel
del acuifero se encuentra fuera de la zona de influencia radicular. Por el contrario, a
partir de una profundidad maxima h,,., la evapotranspiracién que se realiza sobre la
zona saturada coincidird con la evapotranspiraciéon potencial calculada por el modelo
ETO0 (apartado 2.5). Entre estas dos profundidades, la evapotranspiracion es calculada
a partir de la evapotranspiracién potencial multiplicada por un factor que establece una
relacion lineal entre las dos situaciones anteriores.

E(t) = ETO(t) - F (6.16)
1 Si h > hmax
F=q pitmn— i hyin < h < hinaa (6.17)
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E=EVP

E=F'EVP

{ Hmin F=0

Figura 6.2: Division del perfil del suelo para el calculo de la pérdida de agua desde el
acuifero por evapotranspiracion.

Para incorporar esta accién externa, que se manifiesta de forma distinta dentro de
una misma zona acuifera, en el modelo agregado, es necesario considerar la parte pro-
porcional de cada zona acuifera que se encuentra afectada por procesos de evapotranspi-
racion del medio subterraneo. Por esta razon, la extraccion total por evapotranspiracion
para cada zona acuifera Ep se calcula:

Er(t) = Ajzo .ETO(t) - F (6.18)

donde Agpg representa el area dentro de la zona acuifera en donde existe extraccion
por evapotranspiraciéon en el almacenamiento subterraneo y Ar es el area total de la
zona acuifera.

Esta extraccién por evapotranspiracién se incorpora restando en la ecuacioén corres-
pondiente a las variables de estado del depdsito de respuesta lenta, es decir:

hL(t + dt) = hL(t) + Qperc — ET(t> (6'19)

6.5. Aportaciéon a la red fluvial

Una vez obtenidas las aportaciones del caudal especifico del flujo subterraneo ¢ y ¢o
para cada intervalo de tiempo, se calcula la aportacién total sobre el punto de desagiie
de la zona acuifera en la red de drenaje principal.

qub = (Q1 + Q2) : AT (620)

donde Qg es el caudal aportado por el flujo subterraneo, es decir, la suma de los
caudales aportados por el depésito de respuesta rapida y por el deposito de respuesta
lenta y Ar es el area de la zona acuifera considerada.
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Capitulo 7

Circulacion en ladera

La circulacién superficial del agua en ladera se basa en el MDE, del cual se obtienen
las direcciones preferenciales de flujo, la red de desagiie y la distribucion 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 conexién entre ambas a través de los puntos de desagiie
que pertenecen a celdas del cauce. Si se cuantifica la distancia de cada celda de ladera
hasta su punto de desagiie, para una velocidad de avance del flujo superficial constante
en cada celda se puede estimar el tiempo de viaje de la precipitacion efectiva de dicha
celda hasta alcanzar el punto de desagiie. 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 escorrentia directa en el
punto de desagiie considerado para un hietograma distribuido de lluvia efectiva dado.

Para la definicion de la red de desagiie a partir del MDE se sigui6 el razonamiento
propuesto por O’Callaghan y Mark (1984). La hipotesis basica de partida es considerar
que el flujo se mueve en la direccién de la maxima pendiente, de modo que, a partir del
modelo digital de elevaciones en formato matricial, el desplazamiento serd de una celda a
la adyacente de las ocho posibles en la direcciéon descendiente mas abrupta y acumular el
area de desagiie siguiendo dicho patrén de desagiie que conecta celdas adyacentes. Es lo
que se conoce como método D8. La red de desagiie se determina estableciendo un umbral
minimo de area de desagiie por encima del cual todas las celdas seran consideradas como
parte de la red de desagiie.

El principal problema del algoritmo es la existencia de depresiones o sumideros y
superficies planas en los MDE. Las depresiones son conjuntos de celdas rodeadas por
vecinos méas elevados. En zonas planas existen celdas contiguas con la misma elevacion,
con un desagiie indeterminable. Deficiencias intrinsecas al MDE (como puentes de carre-
teras), insuficiente resolucion vertical o zonas de poco relieve, son las causas principales
de estos errores.

Los algoritmos de calculo de la red de drenaje necesitan un MDE coherente desde
un punto de vista hidrologico, es decir, sin celdas que lleven a atasco en el flujo, por
lo que en primer lugar se procede a una correccién que elimine estos errores. Esto se
efectia en tres pasos:

= Incorporacién de la red de drenaje real, operaciéon conocida como river burning.
WiM-Med lee una capa de polilineas formato shape de Arc-GIS y favorece el
flujo a través de las lineas marcadas con un algoritmo similar al de Saunders y
Maidment (1995). En lugar de elevar las celdas que no sean de rio, WiM-Med
disminuye la altura de las celdas correspondientes a las polilineas, bajandolas al
nivel minimo de todas las que las rodean menos un diferencial que se encuentra en
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correspondencia con la precision del MDE. Las celdas originadas por cada polilinea
quedan con pendiente descendente ya que la correccion se inicia en el extremo con
mayor cota (obtenida de su proyeccion sobre el MDE, ya que las polilineas no
tienen informacion 3D). Las polilineas no necesitan estar conectadas entre si ni
formar una red de drenaje, y pueden estar constituidas simplemente por tramos
sueltos que ayuden al modelo a interpretar la direccion del flujo a través de las
deficiencias del MDE.

= Relleno de depresiones. Si a pesar de la correcciéon 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 funcionaria como salida
natural (la mas baja de dicho limite).

= Tratamiento de zonas llanas. Ya sin depresiones, se puede calcular la direccién
de flujo definitiva en cada celda mediante el algoritmo D8. Sélo las zonas llanas
quedan indefinidas. La direccién en estas zonas se decide actuando directamente
sobre la matriz de direcciones de flujo, sin modificar 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 tltimas. Estas celdas de la llanura seran a su vez destinatarias
de los flujos de vertido de las adyacentes llanas, por lo que la asignacién de flujos
se va extendiendo recursivamente hacia aguas arriba.

El célculo final de los tiempos de viaje de cada celda hasta el punto de desagiie
mas proximo se realiza contando el niimero de celdas por las cuales circula el flujo hasta
alcanzar dicho punto y considerando una velocidad de avance del flujo constante en cada
celda. De esta manera se obtiene el tiempo que emplearia el exceso de lluvia de una celda
concreta en llegar desde la misma al punto de desagiie correspondiente, lo que permite
reconstruir el hidrograma correspondiente a una lluvia distribuida (heterogénea).
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Capitulo 8

Circulacion en cauce

Existen dos posibilidades para la simulacién del flujo dentro del cauce con WiM-
Med. La primera es el modelo de detalle que resuelve las ecuaciones unidimensionales de
un flujo no permanente en cauces naturales denominado GuadalFortran. Es en si mismo
un modelo avanzado de circulacién en cauce, por lo que se presenta en un ejecutable
propio separado del WiM—Med. Ambos modelos estan perfectamente conectados entre
si a través de ficheros de texto con los resultados de WiM—-Med de los hidrogramas en los
puntos de desagiie de las subcuencas, que son los datos de entrada al rio para el modelo
GuadalFortran. Este modelo estd pensado para su aplicacién en periodos poco extensos
(del orden del dia e inferiores), con las mayores avenidas, para el célculo preciso de los
hidrogramas y las llanuras de inundacién. Una explicacién més detallada de las bases
teodricas de este modelo se puede encontrar en la Documentaciéon y Manual de Usuario
del Modelo GuadalFortran v44 (Avila, 2008).

Ademas de este modelo, WiM—-Med incorpora un modelo de circulacién en cauce
sencillo y rapido basado en el método de Muskingum. Este modelo permite obtener
resultados mas generales sobre los caudales medios a escala de dias/anos en el cauce
aunque no da informacién sobre llanuras de inundacioén.

Para utilizar el modelo con Muskingum el rio 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 superficiales/subsuperficiales o los subterraneos proce-
dentes de los acuiferos. Los primeros proceden de las subcuencas por circulaciéon super-
ficial /subsuperficial de cada celda, mientras que los acuiferos funcionan como depésitos
formados a partir de un conjunto de celdas agregadas y vierten el caudal en un punto
determinado. La circulacion del hidrograma en cada tramo ¢ para cada paso de tiempo
t a través de la expresion de Muskingum requiere la definicién del parametro de tiempo
de viaje o coeficiente de almacenamiento K y del de ponderacién del amortiguamien-
to o factor de forma X para cada tramo. Dicha aproximacién 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 Qi — 1,t — 1):

QUi 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 At:

At—2-K-X
C1_2-K-(1—X)+At
At+2-K-X
C2_2-K-(1—X)+At (8.2)
2-K-(1-X)-At
C3 = ( )

2 K-(1-X)+ At

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

t>1e el tiempo
— n iem
K p

(8.3)
At
— > 2AX en el espacio
K
WiM-Med so6lo permite factores de forma X comprendidos entre 0y 0.5 (0 < X <
0.5), y coeficientes de almacenamiento K mayores que 0 (K > 0). Para el calculo de
la expresion de K en cada tramo se puede utilizar la ecuaciéon de Cunge (1969) que
relaciona este pardametro con la longitud del tramo L. y la celeridad del flujo para una
profundidad determinada cy:

L
K== (8.4)
Ck
La féormula de Manning permite relacionar esta tultima con la velocidad del flujo v,
o con el radio hidraulico Rj, la pendiente del cauce (., y la rugosidad de Manning n

(7). Sustituyendo se obtiene:

K:—:

5 (BB
3 n

WiM-Med utiliza unidades de hora para la definicién de K en sus ficheros de entrada.

j-’C 3
- 8-5
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Capitulo 9

Circulacion en ladera

La circulacién superficial del agua en ladera se basa en el MDE, del cual se obtienen
las direcciones preferenciales de flujo, la red de desagiie y la distribucion 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 conexién entre ambas a través de los puntos de desagiie
que pertenecen a celdas del cauce. Si se cuantifica la distancia de cada celda de ladera
hasta su punto de desagiie, para una velocidad de avance del flujo superficial constante
en cada celda se puede estimar el tiempo de viaje de la precipitacion efectiva de dicha
celda hasta alcanzar el punto de desagiie. 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 escorrentia directa en el
punto de desagiie considerado para un hietograma distribuido de lluvia efectiva dado.

Para la definicion de la red de desagiie a partir del MDE se sigui6 el razonamiento
propuesto por O’Callaghan y Mark (1984). La hipotesis bésica de partida es considerar
que el flujo se mueve en la direccién de la méxima pendiente, de modo que, a partir del
modelo digital de elevaciones en formato matricial, el desplazamiento serd de una celda a
la adyacente de las ocho posibles en la direcciéon descendiente més abrupta y acumular el
area de desagiie siguiendo dicho patréon de desagiie que conecta celdas adyacentes. Es lo
que se conoce como método D8. La red de desagiie se determina estableciendo un umbral
minimo de &rea de desagiie por encima del cual todas las celdas seran consideradas como
parte de la red de desagiie.

Figura 1.1: Posibles direcciones de vertido segun los algoritmos Dg (a) y Do (b).

El principal problema del algoritmo es la existencia de depresiones o sumideros y

L
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superficies planas en los MDE. Las depresiones son conjuntos de celdas rodeadas por
vecinos més elevados. En zonas planas existen celdas contiguas con la misma elevacién,
con un desagiie indeterminable. Deficiencias intrinsecas al MDE (como puentes de carre-
teras), insuficiente resolucion vertical o zonas de poco relieve, son las causas principales
de estos errores.

Los algoritmos de calculo de la red de drenaje necesitan un MDE coherente desde
un punto de vista hidrologico, es decir, sin celdas que lleven a atasco en el flujo, por
lo que en primer lugar se procede a una correcciébn que elimine estos errores. Esto se
efecttia en tres pasos:

» Incorporacién de la red de drenaje real, operacién conocida como river burning.
WiMMed lee una capa de polilineas formato shape de Arc-GIS y favorece el flujo a
través de las lineas marcadas con un algoritmo similar al de Saunders y Maidment
(1995). En lugar de elevar las celdas que no sean de rio, WiMMed disminuye la
altura de las celdas correspondientes a las polilineas, bajandolas al nivel minimo de
todas las que las rodean menos un diferencial que se encuentra en correspondencia
con la precision del MDE. Las celdas originadas por cada polilinea quedan con
pendiente descendente ya que la correccién se inicia en el extremo con mayor
cota (obtenida de su proyeccion sobre el MDE, ya que las polilineas no tienen
informacion 3D). Las polilineas no necesitan estar conectadas entre si ni formar
una red de drenaje, y pueden estar constituidas simplemente por tramos sueltos
que ayuden al modelo a interpretar la direccién del flujo a través de las deficiencias
del MDE.

= Relleno de depresiones. Si a pesar de la correccién 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 funcionaria como salida
natural (la més baja de dicho limite).

» Tratamiento de zonas llanas. Ya sin depresiones, se puede calcular la direccién
de flujo definitiva en cada celda mediante el algoritmo D8. Sélo las zonas llanas
quedan indefinidas. La direccién en estas zonas se decide actuando directamente
sobre la matriz de direcciones de flujo, sin modificar 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 ultimas. Estas celdas de la llanura serdn a su vez destinatarias
de los flujos de vertido de las adyacentes llanas, por lo que la asignacién de flujos
se va extendiendo recursivamente hacia aguas arriba.

El calculo final de los tiempos de viaje de cada celda hasta el punto de desagiie mas
préximo se realiza contando el numero de celdas por las cuales circula el flujo hasta
alcanzar dicho punto bajo diferentes supuestos de velocidad de avance de flujo en lade-
ra. De esta manera se obtiene el tiempo que emplearia el exceso de lluvia de una celda
concreta en llegar desde la misma al punto de desagiie correspondiente, lo que permi-
te reconstruir el hidrograma correspondiente a una lluvia distribuida (heterogénea). Se
ofrecen diferentes alternativas en funcién de mayor o menor simplificacién en el célculo
de la velocidad de flujo en ladera que dependeré de la consideracion de diferentes proce-
sos segun el tipo de estudio que se realice (balance de agua, sedimentos, sustancias,. . . ),
para lo que se proponen 2 métodos diferenciados segin la escala temporal y espacial:
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1. Circulacién con velocidad constante en ladera: Método simplificado para simula-
ciones en periodos continuados intra-anuales y cuencas medianas o grandes. El
método no es adecuado para el calculo de sedimentos.

2. Circulacion con velocidad variable: Método simplificado basado en el anterior pero
con actualizacién de velocidad en ladera para cada intervalo de tiempo horario o
sub-horario, con un coste computacional mayor que el anterior. Adecuado para
generacion de sedimentos.

1.1. Conceptualizacién del modelo de circulacién en ladera

La distribucion del exceso de agua calculado para cada intervalo de tiempo At no
se realiza de forma homogénea en toda la celda sino en funcién de dos aproximaciones
conceptuales de canales o surcos existentes en la misma, la red de circulacién primaria
v la red de circulacién secundaria.

Area de ; Area de circulacién
entre-surco_{ Al ] - primaria (An

Qi)

Area de circulacién
secundaria {Ac)

c'}b“ a?l:

C;\‘c})\;\)cﬁ

Qaikiay

Area de circulacién primaria Ar

BEZ Area de circulacion secundaria Ac
q(i) Caudal primario en celda i

Qs(1) Caudal secundario en celda |

Figura 1.2: Conceptualizacion de la circulacion en ladera. (a) Circulacion primaria y
secundaria en celda, (b) circulacion en ladera y cauce.

La red de circulacién primaria distribuye el exceso de precipitacién dentro de la
celda en funcién de una densidad de surcos predeterminada que conduce esta escorren-
tia hasta la red de drenaje secundaria, con una densidad y morfologia de los canales
diferenciada, que relaciona la escorrentia entre celdas a lo largo de la ladera. Cuando
la precipitacién cesa, la circulacion en ladera se realizard exclusivamente por la red de
circulacién secundaria. De esta manera coexisten en la celda tres areas fundamentales
determinadas por las relaciones;

A, = (1.1)
AT = erwrl[l - AC] (12)

Ai = (1 - erwrl)[l - Ac] (13)
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Donde A, es la fraccion de area correspondiente a los surcos (%), A. es la fraccion de
area correspondiente a canales secundarios (%), A; es la fraccion de drea correspondiente
a la zona entre-surcos (%),N,1 es el numero de surcos primarios por metro (n/m),
wy1 es el ancho de surco primario (m), wyo es el ancho de surco secundario (m) y
W es el ancho de celda (m). Esta consideracion implica un reparto de la altura de
agua dentro de la celda diferenciada segtin se trate de la red primaria o secundaria.
Por otra parte, tal como se muestra en la figura 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 segun la direccion calculada por el algoritmo de flujo D8. De esta
manera, la circulacién secundaria acttia de manera independiente durante el intervalo
At. Al finalizar el intervalo temporal, la red primaria aportard en cada celda caudal a
la red secundaria.

Las ecuaciones que definen el caudal para la circulacién primaria son:

Geel = (Z_f)W2 (14)
_ el
qr1 = N, (Wi— wr2) (15)

Siendo g el caudal existente en la celda durante el intervalo At (m3/s), i la infil-
tracion en el suelo en el intervaloAt (m/s), f la precipitacion en el intervalo At (m/s),
W la dimension de la celda (m), g1 es el caudal existente en cada surco perteneciente
a la red primaria en la celda (m3/s) y N,1 la densidad de surco existente en cada celda
(n° surco/m).

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

@3 = e + dbn (1.6)

Siendo ¢f3 el caudal secundario en la celda al final del periodo 1, qf}l el caudal en-

trante en la celda a partir de las celdas adyacentes al final del periodo t1. La circulacién

primaria representa el exceso de precipitacién en una celda mientras que la circulacién

secundaria modela el flojo de escorrentia a lo largo de la red de drenaje. Con este esque-

ma conceptual se exponen dos opciones de circulaciéon segin diferentes consideraciones
de la velocidad de ladera.

1.2. Meétodos de circulaciéon

1.2.1. Comnsideracion de velocidad constante en ladera

Los métodos simplificados basados en la relacion tiempo/area para la transformacion
lluvia-escorrentia han sido propuestos por diferentes autores (Maidment, 1993; Elsheikh
y Guercio, 1997; Saghafian et al., 2002) donde la informacion 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 instantaneo unitario geomorfolo-
gico (Maidment, 1993). A pesar de que algunos autores (Ponce, 1989), consideran estos
modelos de escorrentia como modelos paramétricos agregados, otros autores sostienen
que acttian como modelos distribuidos al incluir el exceso de lluvia no uniforme y la
variabilidad espacial de las caracteristicas de la cuenca (Saghafian et al., 2002).

Tal y como se ha comentado en el apartado anterior, para este caso simplificado se
considera que wyo = Wm que implica que A, = 1y A, = A; = 0. De esta manera,
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la celda se comporta como un solo canal que aporta el caudal g, sin que exista una
diferencia entre red primaria y secundaria.

Bajo la consideraciéon de velocidad constante, el célculo del tiempo de viaje de cada
celda hasta el punto de desagiie 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 funciéon del
recorrido, determinado a partir del modelo de flujos y el mapa de velocidad distribuida
en ladera, lo que permite reconstruir el hidrograma instantianeo correspondiente a una
lluvia distribuida (heterogénea) a partir de la expresion

Qo(i),At = E Z Pe(C, Z) (17)

Donde go(;y,a¢ s €l caudal correspondiente al drea de la cuenca o subcuenca que
presenta el mismo tiempo de llegada al punto de cierre, o isocrona i, del hidrograma
instantaneo en At, siendo i = 1,2,3,...1, donde I es el nimero total de isocronas
existentes, C' es el namero total de celdas pertenecientes a cada isocrona, W?2 es el
area de cada celda y P.(c,i) es la precipitacion efectiva distribuida en cada celda ¢
perteneciente a la is6crona 7. Bajo la consideraciéon de velocidad constante, el area de
estas is6cronas es constante por lo que I = Cte.

|
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Figura 1.3: Representacién esqueméatica de la generacién del hidrograma a partir del
mapa constante en el tiempo de velocidad espacialmente distribuida.

El resultado final de las aportaciones en el punto de control se basa en la ecuacién
de convolucion discreta para un sistema lineal (Chow, 1994):

n<M
Qo(n) - Z Qo(n—m+1),tm (18)
m=1

Donde Q) representa el caudal en el n-ésimo intervalo de tiempo, m el indice que
representa, el pulso de precipitacion correspondiente a cada intervalo de tiempo At y
M, el nimero total de pulsos de precipitacion.

La configuracion 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



Capitulo 1. Circulacion en ladera

una altura h constante en toda la superficie, asumiendo que el radio hidraulico R,
wh/(w + 2h), siendo w el ancho del flujo 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 consideracién de flujo en ladera. Bajo esta consideracién 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
areas de drenaje de 1000, 2000, 3000, 4000 y 5000 km? respectivamente. Para areas de
drenaje inferiores, se puede considerar una altura media de flujo 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 area 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
v los valores de resistencia al flujo propuestos, se puede estimar un valor distribuido de
la velocidad en ladera a partir de la expresion de Manning

2/3 (1.9)

V1 = lSOEE
n
Donde v representa la velocidad de cada celda (m/s) h representa un valor medio
de altura de escorrentia en ladera (h ~ 0.0015), n y S los valores distribuidos de la
resistencia al flujo y la pendiente (m/m) respectivamente.
Otra aproximacion es la propuesta por Maidment (1996). En este caso la velocidad
distribuida en ladera se obtiene a partir de la expresion

SO'5AO'5

054, o

v = Vm

Donde v; representa la velocidad de cada celda (m/s), V,, es la velocidad media de

ladera (m/s), S es la pendiente de cada celda, A, es el area vertiente en cada celda

calculada a partir del algoritmo de flujo acumulado y el término [SO'SAg'E’]m representa
el valor medio de la relacién S — A,.

1.2.2. Comnsideracion de velocidad variable en ladera

En este caso, el valor de la velocidad distribuida no es constante en el tiempo sino
que varfa en funcién de la altura de agua disponible para escorrentia por lo que se
calcula un mapa de velocidades variable para cada paso de tiempo (Saghafian et al.,
2002).

1
vy = 550-511?22/3 (1.11)

Donde h'2 es la altura de agua en la celda correspondiente a la circulacién secundaria
v vp2 es la velocidad variable para cada paso de tiempo. El cédlculo de hf,% se realiza a
partir del caudal secundario g2 a partir de la expresion

£2 3/5
- [ o

Igual que en apartado anterior, el desplazamiento de la cantidad disponible para
escorrentia dentro de la ladera considerada y para el intervalo de tiempo At dependera
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 At. A diferencia
del método anterior, donde es posible el calculo 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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qf}L v 'L, 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 At. Esta simplificacién se corrige en el tiempo siguiente
t + 1, cuando se actualizan los caudales de todas las celdas. La consideracién de una
velocidad variable en el tiempo en funcién de la cantidad de escorrentia en cada celda
permite un calculo més detallado del de sedimento en ladera.

1.3. Obtencién de paridmetros necesarios

1.3.1. Resistencia al flujo

Diversos autores proponen valores para el parametro de rugosidad de Manning te-
niendo en cuenta las diferencias existentes para el flujo en ladera, con una altura de
lamina 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 N, (n/m) determina el niimero de surcos por me-
tro existente en cada zona de ladera. La influencia de factores espaciales tanto en la
localizacién como en la densidad de surcos estd relacionada con la variabilidad espa-
cial de las caracteristicas del suelo y del paisaje (Guilley et al., 1990; Mancilla et al.,
2005). Algunos de los estudios relacionados con la estimacion de la densidad de surcos
en parcelas cultivadas relacionan la dependencia de ésta al flujo 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 estan
limitadas a &reas muy concretas de zonas de cultivo. Mancilla et al. (2005) propone la
siguiente expresiéon para la prediccion de la densidad de surcos en parcelas de cultivo
bajo diferentes tratamientos del terreno.

Tabla 1.1: Valores estimados para n en escorrentia de ladera segtun diferentes autores
Engman (1986) TUSDA (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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Coeficiente de rugosidad n de Manning

200 400 B0O0 BOO 1000 1200 1400 1600

Figura 1.4: Distribucién del parametro n de Manning en la cuenca del Guadalfeo

N =0.66 4 0.691n(Q) + 0.91In(MC) + 2.41n(S) — 0.37[In(RR) + In(Re)]  (1.13)

Donde N es la densidad de surcos (surco/m), @ es el caudal (1/min/m), MC es el
contenido de humedad de la capa de 15 cm de perfil de suelo (m3/m?), S representa la
pendiente longitudinal (m/m), Re es la fraccién cubierta por residuo (m?/m?) y RR es
la rugosidad aleatoria correspondiente a diferentes técnicas de laboreo (m).
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Capitulo 10

(Generacion de sedimentos en ladera

El estudio y valoracién de los procesos erosivos se ha incrementado notablemente
durante las ultimas décadas como consecuencia de una creciente preocupacion por parte
de cientificos, gestores y usuarios. La monitorizaciéon 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 acompanarse de metodologias capaces de representar y
pronosticar su evolucién. De manera particular, en sistemas mediterraneos existe un gran
problema relacionado con la falta de determinacion de riesgo por erosién, la prediccion
de tasas erosivas a escala de evento y el disefio y evaluacién de estrategias de protecciéon
del suelo (Morgan et al., 1998). Con este fin, se han desarrollado diferentes modelos
mateméticos capaces de predecir tanto la distribuciéon espacial de la escorrentia como
los procesos erosivos a escala de cuenca (Morgan, 2006).

En este contexto, es importante destacar la importancia en la determinacion de
la distribucién espacial de los procesos erosivos y la localizacién de las zonas fuen-
tes/sumideros de sedimento més que el calculo de tasas erosivas medias en un entorno
determinado. Los modelos fisicos distribuidos resultan muy interesantes frente a las li-
mitaciones del uso de la Ecuacion Universal de Pérdida de Suelo, USLE, (Wishmeier
y Smith, 1978) ya que estas metodologias no proporcionan informaciéon 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
gestion el conocimiento de los procesos erosivos a escala de evento méaxime en siste-
mas mediterrdneos donde la mayor parte de la producciéon 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 manifiesto 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-
tribucién 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),
Julidan y Rojas (2002), por citar algunos de los mas importantes. Un claro ejemplo lo
constituye el primer modelo europeo de erosién de suelo, European Soil Erosion Model
(EUROSEM) (Morgan et al., 1998). Este modelo consiste en una estructura modular
que modela la erosiéon considerando la circulacién de agua y sedimento, donde la dis-
cretizacion espacial se corresponde con la separacién de grandes zonas de ladera de
pendiente uniforme (Woolhiser et al., 1990). Sin embargo esta estructura no logra re-
presentar la distribucion real de los procesos erosivos a la escala detalladaen la que
éstos se desarrolla
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Recientemente se han desarrollado modelos hidrolégicos que modelan la escorrentia
superficial a partir de la informacién 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 s6lo la variabilidad en la generacién de escorrentia superficial
sino también la variabilidad espacial de la precipitacion y otros procesos (Orlandini et
al., 1996; Olivera y Maidment, 1999). Ademas, esta discretizacion espacial en celdas se
adapta adecuadamente a los formatos proporcionados por los sensores remotos y los
sistemas de informacion geografica (Doe y Harmon, 2001).

FEl médulo de sedimento integrado en el modelo WiMMed va acoplado con el mo-
dulo de circulacién en ladera, y su MDT, asociado debido a la importancia que tiene
ésta tanto en la generacion de sedimento como en la distribucion espacial del balance
erosion/deposito y transporte de sedimento desde la ladera hasta el cauce.

2.1. Conceptualizacion de la generaciéon de sedimento en
ladera

Acorde con el planteamiento de circulacién expuesto en el apartado de circulacion
en ladera, la generacién de sedimento se divide de dos componentes principales;

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

2. Generacién secundaria: producida por la escorrentia existente en la circulacion
secundaria.

GENERACION PRIMARIA EN GELDA

Erosién en
intersurcos

Ap—

GENERACION
SECUNDARIA
(Circulacién en ladera)

CIRCULACION EN CAUCE

Figura 2.1: Representacion esquematica de la generacién de sedimentos en ladera im-
plementada en WiMMed.

Los procesos de generacion de sedimento correspondientes a la red primaria, o ge-
neracién primaria, se desarrollan dentro de la propia celda y son principalmente dos;
generacién por impacto de gota de lluvia y generacién por flujo concentrado en surcos.
En este caso, la generacién de sedimento esté relacionada con los periodos de ocurrencia
de precipitacién. Cuando la lluvia cesa, se asume que el caudal primario en surco es nulo
gr, = 0, y, obviamente, no existe generaciéon por impacto de gota de lluvia, por lo que
no existe generaciéon primaria.

10
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Los procesos asociados a la generacién secundaria se limitan al efecto del esfuerzo
cortante del flujo a lo largo de la red de canales. La carga de sedimentos generada en el
intervalo At en la celda por generacién primaria, se incorpora para el siguiente paso de
tiempo en la carga de sedimentos secundaria de manera que se cumple:

Ef? = Ei' 4 B (2.1)

Donde E%? es la carga de sedimento por generacién secundaria en el tiempo ¢2, F!
y Efl son la carga de sedimento por generacién secundaria y la carga de sedimento
por generacion primaria en la celda respectivamente para el paso de tiempo anterior.
Es importante senialar que mientras en la generacién secundaria existe un balance entre
erosion y depésito que depende de la carga transportada y de la capacidad de transporte,
en la generacion primaria no se considera el proceso de depésito.

2.2. Generacién primaria

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

2.2.1. Impacto por gota de lluvia

La generacién de sedimento por impacto de gota de lluvia depende de muchos fac-
tores de entre los que destacan el tamano, forma y velocidad de la gota de lluvia, la
energia cinética, densidad de la particula de suelo, textura del suelo e intensidad de la
lluvia segin 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 accion conjunta entre el impacto y el movimiento o flujo en las zonas entresurco
produce el movimiento de las particulas 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 acumulacién de flujo no es aun suficiente como para dar lugar
a un flujo concentrado.

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

€, = Kifsz (2.2)

Donde e;,, es la erosién en zonas entre surcos (kg/m?/s) durante el periodo At, K;
es el parametro de erodibilidad de las zonas situadas entre surcos (kg-s-m™*), f2 es
la intensidad de la lluvia (m/s) y Sy es el factor de pendiente.

2.2.2. Generacion en surco

El esfuerzo cortante que ejerce el flujo concentrado en el suelo produce la incisién
responsable de la generacién de surcos a pequeia escala.

La primera incisién de surco se produce en zonas muy localizadas con erosién muy
intensa y su forma puede ser variada presentandose de forma con una caida abrupta o
de caida mas suave. La densidad de surcos, su geometria y el rango con el que avanzan
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ladera arriba son funcién 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 distribucién no uniforme
del esfuerzo cortante producido por el flujo que origina una erosién no-uniforme a lo
largo del surco (Foster et al., 1984).

El modelado de la erosién 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 flujo, esfuerzo cortante, potencia de cauce, potencia de cauce unitaria. Ba-
jo la consideracion del esfuerzo cortante 7(Pa), se tiene en cuenta la tension que ejerce
el flujo de escorrentia sobre la superficie del suelo. Cuando ésta es capaz de producir
incisién en el terreno, se denomina tensién cortante critica, 7., que define el estado
limite para la ocurrencia de este proceso erosivo.

FEl cortante en cada surco vendra dado por la expresiéon:

Trl = ’YhTISFfl (2.3)

Donde 7,1 es el esfuerzo cortante en cada surco de la circulaciéon primaria (Pa), ~
es el peso especifico del agua (kg/m?/s?), h,q la altura correspondiente al flujo de un
surco, S es la pendiente local de la celda y Fy1 es un factor de friccion que dependera de
la fraccion real de suelo erodible a lo largo del surco (pedregosidad, vegetacion, etc.) en
la generacion primaria. Se ha de destacar la importancia del valor de calado en surco h,;
a partir del caudal que circula en cada surco ¢,1 v a su vez a lo largo de la celda. Esto
se ha explicado en el apartado anterior de circulacién en ladera y tiene una influencia
importante en la generaciéon primaria de sedimento.

La erosion por flujo en surco puede determinarse a partir de (Foster et al., 1995)

N erl

Tor ) (2.4)

€r1 = K’r‘l (Trl - Tcrrl)(l

Donde e, representa la generacion primaria de sedimento en zonas de surcos (kg/m?/s),
K, es la erodibilidad primaria del suelo (s/m), 7,1 v 7¢r.1 son el esfuerzo cortante y el
esfuerzo cortante critico de la generacion primaria en un surco (Pa), Q.1 es la descarga
unitaria de sedimento (kg/m/s) y T. es la capacidad de transporte del flujo (kg/m/s).
De esta manera, existird erosion primaria solo cuando se cumpla la condicién 7,1 > Tep,1-
Cuando 71 < Tgr,1 = €, = 0. Por otro lado, como se ha descrito anteriormente, en la
generacion primaria no existe deposicion de sedimento por lo que cuando Qg1 > T¢. 1
se considera que Q5.1 = 1¢,.1, por lo que la produccién primaria serd 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 generacién de sedimentos y puede ser
expresada de forma simplificada como (Foster et al., 1996; Yang, 1996):

T, 1 = ker" (2.5)

Donde k; coeficiente experimental de erodibilidad del suelo dependiente del didmetro
de la particula y de su densidad pudiendo variar entre un amplio rango de valores. Foster
(1982) recomienda un valor de 0.6, 7 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 generacién primaria puede ser expresada por:

eiz

Qsp1 = (2.6)

Nyiwrq
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Siendo Qs,1, la descarga unitaria de sedimento (kg/m/s), ps la densidad del sedi-
mento (kg/m3), w,1 es el ancho de surco (m) y e;,, la erosién en zonas entre surcos
(kg/m?/s). Como se observa, la cantidad de sedimento generado en la zona entre-surco,
se incorpora como carga de sedimento a la circulacién primaria por lo que influye en
una mayor o menor capacidad erosiva de la zona de surco.

2.2.3. Generacién primaria

Una vez calculado el sedimento correspondiente a la circulacién primaria para el
intervalo de tiempo At se calcula la cantidad total que se transfiere a la circulacién
secundaria de la forma:

Ei =end;+eqA, (2.7)

Donde Ej es el sedimento generado en la celda (kg/m?/s), e, es el sedimento ge-
nerado por concentracién de flujo en surco (kg/m?/s) y e; es el sedimento generado
por impacto de gota de lluvia en la zona entre-surco (kg/m?/s) para el intervalo At.
Teniendo en cuenta la conceptualizacién de generacién expuesta en el apartado anterior,
se ha de tener en cuenta la fraccién de area efectiva de generacién por impacto de gota
de lluvia A;, v la correspondiente a la zona de surco A,.

2.3. Generacion secundaria

Tal y como se ha descrito en el apartado anterior, la red de circulacién secundaria
se encarga de la distribucion del agua y sedimento generado en cada celda a lo largo
de la ladera hasta la red de rios. Sin embargo, el modelo tiene en cuenta el efecto
erosivo que tiene lugar a lo largo del propio flujo de la circulacion secundaria. A esta
generacion de sedimento se ha de anadir el aporte de la generacién primaria y el balance
generacion-circulacién-deposicion 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 circulacién
secundaria, h.o teniendo en cuenta la superficie ocupada por ésta a lo largo de la celda y
el caudal que circula en cada canal. Por lo tanto, el esfuerzo cortante secundario vendra
dado por la expresion:

Tro = "YhT»QSFfQ (2'8)

Donde 7,2 es el esfuerzo cortante en cada canal de circulacion secundaria (Pa), ~
es el peso especifico del agua (kg/m?/s?), h,2 la altura correspondiente al flujo de un
surco, S es la pendiente local de la celda y Fyy es un factor de friccién que depende
de la fracciéon real de suelo a lo largo del canal. La erosiéon secundaria generada por la
circulacion del flujo en ladera se calcula de la misma manera que la generaciéon primaria:

B er2

T ) (2.9)

€rg = KTQ(TT2 - Tcrz)(l

Donde e,o representa la generacion secundaria de sedimento en canales (kg/m?/s),
K5 es la erodibilidad secundaria del suelo (s/m), 72 y 7er, son el esfuerzo cortante
correspondiente a la generacion primaria en un surco (kg/m/s?) y el esfuerzo cortante
critico, Qs,2 es la descarga unitaria de sedimento (kg/m/s) de la red secundaria y T, .o
es la capacidad de transporte del flujo (kg/m/s) para la red secundaria. De la misma
manera que ocurria con la generacién primaria, existird erosiéon secundaria solo cuando
se cumpla la condicién 7,9 > T.r,. Sin embargo para el caso de la red secundaria se
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considera que existe balance de erosion/deposito por lo que cuando Q.0 > Tp.2, el
valor de erosion es negativo (e, < 0). Para este caso, se aplica la expresion (Foster,
1982; Tayfur, 2002)

€r2 = B;/J[(TCTZ - QSTQ) (210)

r2

Donde 3 es el coeficiente de turbulencia inducida por el impacto de la gota de
lluvia con un valor aproximado a § = 0.5 (Foster et al., 1982), V} es la velocidad de
sedimentacion de la particula de sedimento (m/s), g2 es el caudal correspondiente a
la red secundaria (m3/s) y T2 v Qs,2 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

Te,2 = ki)l (2.11)

Donde k; coeficiente experimental de erodibilidad del suelo, k; ~ 0.6 (Foster, 1982),
7 es un exponente cuyos valores varfan entre 1 y 2.5. De manera general se puede
asumir que 77 = 1.5 (Foster, 1982). Por otro lado, la descarga unitaria de sedimento de
generaciéon secundaria puede ser expresada a su vez por:

QST2 = [psC'rQQTQ + Elwz] (212)

Wr2

Siendo Qs,2, la descarga unitaria de sedimento (kg/m/s), p, la densidad del sedimen-
to (kg/m?]), Cr2 la concentracién de sedimento (m3 ;/m3) y g2 es el caudal existente
en un canal (m3/s), wyo es el ancho de canal (m) y e;,, la erosién en zonas entre surcos
(kg/m?/s]). Como se observa, la cantidad de sedimento generado en la zona entre-surco,
se incorpora como carga de sedimento a la circulacién primaria por lo que influye en
una mayor o menor capacidad erosiva de la zona de surco.

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

2.3.1. Aportacion secundaria

Una vez calculado el sedimento generado a partir de la circulacion secundaria se
anade la carga correspondiente a la circulacién primaria para el intervalo de tiempo At
y se calcula la cantidad total que se transfiere a la circulacién secundaria de la forma:

Ey = E1 + ep2A. (2.13)

Donde Es es el sedimento existente en la celda (kg/m?/s), E; es el sedimento exis-
tente en la celda (kg/m?/s) por generacion primaria, e.o es el sedimento generado por
concentracion de flujo en canal (kg/m?/s) y A es la fraccion de area correspondiente
al canal (%).

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

2
Qsot = E2E (2.14)
q2

Donde Qg (kg/m?) es el valor positivo (erosion) o negativo (depésito) que caracteri-
za el flujo 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. Obtenciéon de parametros necesarios

2.4.1. Densidad de sedimento

La densidad del sedimento ps (kg/m?) depende generalmente de su mineralogia. La
mayoria de los sedimentos naturales parten de una composicién mineralégica basada en
el cuarzo debido a la resistencia de éste a la abrasién fisica y quimica medioambiental.
La densidad del cuarzo es de 2650 (kg/m?) y es asumida en muchos casos como dato
medio en la formulaciéon matematica 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 sedimentacién

La velocidad de sedimentacién Vy (m/s) condiciona la cantidad de sedimento en
el balance erosion/deposito de la generacion secundaria. La complejidad en desarrollar
relaciones entre las fuerzas hidrodinamicas del flujo y el transporte de sedimentos han
llevado a muchos investigadores al desarrollo de formulaciones empiricas para la ve-
locidad de sedimentacion (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 sedimentacion a partir del didmetro caracte-
ristico d de cada celda a partir de las siguientes expresiones

Para d < 1 mm

2/3 + 3612\ "° 3602 \*° 05
= |(ftem) ~(@otgm) | @ v (219
Para 1 <d <2 mm
Vi = 0.79[dg(ps — 1)]*/? (2.16)
Para d > 2 mm
Vy = 3.32d°° (2.17)

Siendo G la gravedad especifica (G = vs/v & 2.6), d el didmetro medio del sedimento
(m), v viscosidad cinemética del agua m?/s, (v = 1.004-10~%m?/s). El didmetro 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 expresion (Julien, 1994):

are lim arc
d=—0.25+ —0.016 + —0.001 2.18
100 + 100 + 100 ( )

Donde d es el diametro 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 cinemética del agua a 20° C como
1.004 - 107%m?/s y la densidad media del sedimento como 2650 kg/m? se obtiene el
mapa distribuido de velocidad de sedimentacién en ladera.

2.4.3. Cortante critico

El esfuerzo cortante critico 7. (Pa), es el esfuerzo cortante umbral a partir del cual se
inicia el movimiento de la particula producida por el flujo. El valor de 7., puede ser muy
variable. Dependiendo de la metodologia empleada y puede oscilar entre valores bajos
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de 0.3-7.0 Pa (Foster et al., 1995) hasta valores mas altos 32-40 Pa correspondientes a
la incision en el terreno y formacion de carcavas (Prosser y Abarnethy, 1996; Millares
et al., 2012).

Algunos autores (Li, 1979), proponen expresiones que estiman el valor de 7, a partir
del didmetro de la particula y de los pesos especificos del sedimento y del agua:

Ter = 0s(ys — 7)d (2.19)

Donde §5 es una constante que depende de las condiciones de flujo. Gessler (1965)
propone un valor de d5 cercano a los 0.047 para la mayoria de condiciones de flujo.

Otra manera de calculo del esfuerzo critico 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
critico es obtenido a partir de los principales compuestos del suelo.

Ter = 2.67 + 6.5clay — 5.8vfs (2.20)

Donde v fs es la fraccién de arena muy fina y clay es la fraccién de arcilla en el suelo.
Estas aproximaciones son validas para surcos desarrollados en laderas descubiertas por
lo que son compatibles con el cortante critico de generacion primaria 7., del modelo.

Los valores correspondientes al cortante critico de generacién secundaria 7., han
de ser superiores a estos valores calculados para pequenos surcos en ladera, ya que
los canales se desarrollan hasta capas més profundas de suelo. A falta de ensayos y
metodologias que estimen este valor, se empleard la distribucién del cortante critico
primaria modificada a través de un factor de correccién, 7., = C - T4y, donde C' > 1.

Esfuerzo cortante critico, Pa (Elliot et al,1989) Esfuerzo cortante critico, Pa (Ui et al,1579)
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Figura 2.2: Diferencias entre los valores de cortante critico (Pa) de la cuenca del Gua-
dalfeo segtn las expresiones de Li et al., (1979) y Elliot et al. (1989).

2.4.4. Erodibilidad entre-surco

El parametro de erodibilidad entre-surco K; (kg -s/m?) se estima generalmente me-
diante experimentos y ensayos de simulacion 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 portatiles (Kamphost, 1987) en donde se mide la escorrentia y la
pérdida de suelo generada por un simulador de lluvia en una parcela con una superficie y
pendiente concretas donde toda escorrentia es recolectada en un punto inferior. En cada
parcela se caracterizan las principales propiedades fisicas del suelo como el porcentaje
de arena, limo, arcilla, materia organica y arena muy fina con el fin de establecer las
relaciones empiricas que mas se ajusten a cada tipo de suelo.

Elliot et al. (1989) proponen una aproximacion al valor de erodibilidad entre-surco
a partir de diferentes ecuaciones de regresion 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 llegd a las siguientes expresiones empiricas.

Para suelos con contenido en un 30% o mas de arena, la ecuacion de regresion
utilizada es:

K; = 2728000 4 192100000 f s (2.21)

Donde vfs es la fraccién de arena muy fina. En esta expresion, si el contenido en
arena es mayor del 40 %, se utiliza un méaximo de 40 %. Para suelos cuyo contenido en
arena es menor del 30 %, se propone la siguiente expresion:

K; = 6054000 4 5513000clay (2.22)

Donde clay, es la fraccion de arcilla en el suelo (%). Si el contenido en arcilla es
menor del 10 %, se utilizard un minimo de 10 % en la ecuacion. Esta expresion puede
ser corregida mediante factores que incorporen el efecto de otros parametros sobre la
erodibilidad del suelo tal y como se propone en el modelo modelo WEPP (Flanagan
y Nearing, 1995), siendo los méas importantes los factores de correccién por cubierta
vegetal o cobertura del suelo. Dado que el modelo considera la interceptacion de la
lluvia, se aplica tan solo el factor de correccion de cobertura de suelo otorgando gran
importancia a pedregosidad.

CK;y = e 20ireov (2.23)

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

2.4.5. Erodibilidad en surco

El parametro de erodibilidad en surco K, es fundamental en cualquier aproximacién
de pérdida de suelo ya que transfiere a las propiedades intrinsecas o inherentes del suelo y
su susceptibilidad para ser erosionado por concentracion de flujo. En el desarrollo de un
modelo empirico como el de la ecuacion universal de pérdida de suelo USLE (Wischmeier
y Smith, 1978), la identificacion del parametro de erodibilidad en surco K, constituye en
muchos casos el elemento central de los estudios (Bryan et al., 1989). Para su estimacion,
se recurre a datos texturales, contenido en materia organica y a estimaciones cualitativas
de la estructura y permeabilidad (Aguilar, 2005). El uso de este coeficiente USLE en
modelos de base fisica puede resultar inapropiado (Kinnell, 2005). En un modelo fisico
el pardmetro de erodibilidad, puede ser dividido en dos componentes segin la zona en
donde se produzca el fallo. En la zona de surcos, existe concentracion de flujo por lo
que se produce erosién y transporte debido a esta concentracién que serd funcion del
esfuerzo cortante ejercido en el propio surco.

La estimacién del valor de erodibilidad en surco en WiMMed se basa en ecuaciones
de regresién 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/m?*) propuestos para la cuenca
del Guadalfeo.

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

K, = 0.00197 4 0.030vf s + 0.03863¢(~184-orgmat) (2.24)

Donde K, es la erodibilidad en surco (m/s), orgmat es la fraccion de materia organi-
ca contenida en el suelo ( %). El modelo utiliza una erodibilidad en surco K, diferente
a la erodibilidad en canal K, correspondiente a la generacion secundaria. En general,
K1 > K2 debido al cierto grado de acorazamiento existente en los canales o barran-
queras.

2.4.6. Factor de friccion

El factor de friccion Fy (%) representa el porcentaje efectivo de cortante 7 que actia
en el suelo de surcos o canales (Foster et al., 1995). Este factor dependerd fundamental-
mente de la pedregosidad y del tipo y densidad de vegetacion. En el modelo se diferencia
entre factor de friccién para generacion primaria Fyy y secundaria Fyp aunque ambas
dependen de la pedregosidad del suelo. Se estiman a partir de la expresion

Fy = (1—a-pedreg) (2.25)

Donde pedreg representa la pedregosidad en el suelo (%) y a es un coeficiente que
permite diferenciar entre Fy y Fo.
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Figura 2.4: Factor de friccién en surco y canal estimado para la cuenca del rio Guadalfeo.



WiMMed 1.0 Bibliografta

Bibliografia

AgNEw, M.D., ParLuTIiKOV, J.P. 2000. GIS-based construction of baseline climatologies for
the Mediterranean using terrain variables. Climate Research 14, 115-127. 6, 8

AGUILAR, C. 2008. Efectos de escala en procesos hidroldgicos. Aplicacion a la cuenca del rio
Guadalfeo (Granada). Tesis doctoral. Grupo de Hidrologia e Hidraulica Agricola. Universidad
de Cérdoba. 11, 23

ALLEN, R.G., PEREIRA, L.S., RAES, D., SMiTH, M. 1998. Crop evapotranspiration: Guide-

lines for computing crop water requirements. FAO Irrigation and Drainage Paper 56. Rome.
11

AviLa, A. 2008. Modelo unidimensional de flujo no estacionario en cauces naturales. Gua-
dalFORTRAN v 4.4. Documentacion y Manuales de usuario. Grupo de Dinamica de Flujos
Ambientales. Universidad de Granada. 35

BARNES B.S., 1939 The structure of discharge-recession curves. Transactions of the American
Geophysical Union, 20, 721-725. 27

BuyTAERT, W., CELLERI, R., WILLEMS, P., DE BIEVRE, B., WYSEURE, G. 2006. Spatial

and temporal rainfall variability in mountainous areas: A case study from the south Ecuado-
rian Andes. Journal of Hydrology 329, 413-421. 5

CHUNG, Y., YUN, J. 2004 Solar irradiance-corrected spatial interpolation of hourly tempera-
ture in complex terrain. Agricultural and Forest Meteorology 126, 129-139. 6

CREUTIN, J.D., OBLED, C. 1982. Objective analyses and mapping techniques for rainfall
fields: an objective comparison. Water Resources Research 18(2), 413-431. 5

CUNGE, J.A. On the subject of a flood propagation computation method (Muskingum method).
Journal of Hdraulic Research, 7, n°2, 205-230. 36

Diaz GUTIERREZ, A. 2007. Series temporales de vegetacion para un modelo hidrologico distri-
buido. Monografias 2007, Grupo de Hidrologia e Hidraulica Agricola, Universidad de Cérdoba.
13

Dirks, K.N., HAay, J.E., Stow, C.D., HARRIS, D. 1998. High-resolution studies of rainfall
on Norfolk Island Part II: interpolation of rainfall data. Journal of Hydrology 208, 187-193.
5

DozIER, J., FREW, J. 1990. Rapid calculation of terrain parameters for radiation modeling
from digital elevation data. IEEE Transactions on Geoscience and Remote Sensing. Vol. 28,
n®5, sept. 1990. 11

DRrROOGERS, P.; ALLEN, R.G. 2002. Estimating evapotranspiration under inaccurate data
conditions. Irrigation and Drainage Systems, 16, 33-45. 12

GAVILAN, P., BERENGENA, J., ALLEN, R.G. 2007. Measuring versus estimating net radiation
and soil heat flux: Impact on Penman-Monteith reference ET estimates in semiarid regions.
Agricultural Water Management, 89, 275-286. 11



Bibliografia WiMMed 1.0

GAREN, D.C.; MARKS, D. 2005. Spatially distributed energy balance snowmelt modelling in a
mountainous river basin: estimation of meteorological inputs and verification of model results.
Journal of Hydrology 315, 126-153. 6

GasH, J.H.C. 1979. An analytical model of rainfall interception in forests. Quaterly Journal
of the Royal Meteorology Society, 105, 43-55. 13

GOFF, J.A., GRATCH, S. 1946. Low-pressure properties of water from -160 to 212°F. Tran-
sactions of the American society of heating and ventilation engineers, 52, 95-122. 20

GOOVAERTS, P. 2000. Geostatistical approaches for incorporating elevation into the spatial
interpolation of rainfall. Journal of Hydrology 228, 113-129. 5, 8

GREEN, W.H., AMPT, G.A. 1911. Studies on soil physics, part I, the flow of air and water
through soils. Journal of Agricultural Science, 4(1), 1-24. 23

HARGREAVES, G.L., HARGREAVES, G.H., RILEY, J.P. 1985. [rrigation water requirements
for Senegal river basin. Journal of Irrigation and Drainage Engineering, ASCE, 111 (3),
265-275. 12

Harrkampr, A.D., DE BEURS, K., STEIN, A., WHITE, J.W. 1999. Interpolation Techniques
for Climate Variables. NRG-GIS Series 99-01. Mexico, D.F.: CIMMYT. 5

HERRERO, J. 2007 Modelo fisico de acumulacion y fusion de la nieve. Aplicacion a Sierra
Nevada (Espana). Tesis Doctoral. Grupo de Dindmica de Flujos Ambientales. Universidad
de Granada. http://www.ugr.es/local/herrero (16-01-2009). 5,7, 8, 10, 17, 18

HERRERO, J., AGUILAR, C., PorLo, M.J., Losapa, M. 2007. Mapping of meteorological
variables for runoff generation forecast in distributed hydrological modeling. Hydraulic Mea-
surements & experimental methods 2007. New York. Book of extended abstracts. EWRI &
TAHR. 6

HERRERO, J., AGUILAR, C., MILLARES, A., PorLo, M.J., LosapA, M. 2008. WiM-Med.
Manual de Usuario. Grupo de Dinamica de Flujos Ambientales, Universidad de Granada. 2,
3

INEICHEN, P., PEREZ, R. 2002. A new airmass independent formulation for the Linke Tur-
bidity coefficient. Solar Energy, 73(3), 151-157. 10

IqBAL, M. 1983. An introduction to solar radiation. Academic Press. New York. 8, 10

ITeEnrFisu, D., ErLioTrT, R.L. ALLEN, R.G., WALTER, [.A. 2003. COMPARISON OF REFE-
RENCE EVAPOTRANSPIRATION CALCULATIONS AS PART OF THE ASCE STANDARDIZATION
EFFORT. Journal of Irrigation and Drainage Engineering, ASCE, 129 (6), 440-448. 11

JAacovipes, C.P., HADJIOANNOU, L., PASHIARDIS, S., STEFANOU, L. 1996. On the diffuse
fraction of daily and monthly global radiation for the island of Cyprus. Solar Energy, 56(6),
565-572. 10

KAsTEN, F., YouNaG, A.T. 1989. Revised optical air mass tables and approximation formula.
Applied Optics 28(22), 4735-4738. 10

LonDoON, J., FROHLICH, C. 1982. Ezxtended abstract presented at the symposium on the solar
constant and the spectral distribution of solar irradiance. International Association of Me-
teorology and Atmospheric Physics. Third Sentific Assembly. Hamburg, 17-28 Aug. 1981.
TAMAP. Innsbruch, Austria. 10

MaipMmENT, D.R. (EDS.). 1993. Handbook of hydrology. McGraw-Hill. New York. 39

MARTZ, L.W., GARBRECHT, J. 1992. Numerical definition of drainage network and sub-
catchment areas from digital elevation models. Computers & Geosciences 18 (6), 747-761.
34


http://www.ugr.es/local/herrero

WiMMed 1.0 Bibliografta

MEIN, R.G., LARsON, C.L. 1973. Modeling infiltration during a steady rain. Water Resources
Research 9, 384-394. 24

MILLARES, A. 2008 Integracion del caudal base en un modelo distribuido de cuenca. Estudio
de las aportaciones subterrdneas en rios de montana. Tesis Doctoral. Grupo de Dindmica de
Flujos Ambientales. Universidad de Granada. 27

MuNo0z-CARPENA, R., RITTER, A. 2005. Hidrologia Agroforestal. Mundi Prensa. Madrid.
23, 24, 25, 26

NEITSCH, S.L., ARNOLD, J.G., KINIRY, J.R., WiLLiAmMS, J.R., KiNG, K.W. 2002. Soil and
water assessment tool. Theoretical documentation. Version 2000. Blackland Research Center
and Grassland Soil and Water Research Laboratory, Temple, Texas, USA.

O’CALLAGHAN, J.F., MARK, D.M. 1984. The extraction of drainage networks from digital
elevation data. Computer vision, graphics and image processing. 28, 328-344. 33

ParToN, W.J., LOGAN, J.A. 1981. A model for diurnal variation in soil and air temperature.
Agricultural Forest Meteorology 23, 205-216. 7

Rawrs, W.J., Auuia, L.R., BRANKENSIEK, D.L., SHIRMOHAMMADI, A. 1993. Infiltration
and soil water movement. En Maidment (1993), pp. 5.1-5.51. 24

RUTTER, A.J., KErsuaw, K.A., RoBins, P.C., MoRTON, A.J. 1971. A predictive model of
rainfall interception in forests. 1. Derivation of the model from observations in a plantation
of Corsican pine. Agricultural Meteorology, 9, 367-384. 13, 14

SAUNDERS, W.K., MAIDMENT, D.R. 1995. Grid-Based Watershed and Stream Network De-
lineation for the San Antonio-Nueces Coastal Basin. Proceedings, Texas Water '95: A Com-
ponent Conference of the First International Conference of Water Resources Engineering,
August 16-17, 1995, American Society of Civil Engineers, San Antonio, TX. 33

SELLERS, P.J., LocKwooOD, J.G., 1981. A computer simulation of the effects of differing crop

types on the water balance of a small catchment over long time periods. Quarterly Journal of
the Royal Meteorological Society, 107, 395-414. 14

SHERMAN, L.K. 1932. Stream-flow from rainfall by the unit-graph method. Engineering News-
Record 108, 501-505. 24

SHUTTLEWORTH, W.J., 1978. A simplified one—dimensional theoretical description of the
vegetation—atmosphere interaction. Journal of Boundary Layer Meteorology, 14, 3-27. 14

SHUTTLEWORTH, W.J., GAsH, J.H.C., 1982. A note on the paper by P.J. Sellers and J.G.
Lockwood (1981). Quarterly Journal of the Royal Meteorological Society, 108, 464-467. 14

SUSONG, D., MARKS, D., GAREN, D. 1999. Methods for developing time—series climate
surfaces to drive topographically distributed energy and water—balance models. Hydrological
Processes 13, 2003-2021. 6

TURCOTTE, R., FORTIN, J.-P., ROUSSEAU, A.N., MASSICOTTE, S., VILLENEUVE, J.-P. 2001
Determination of the drainage structure of a watershed using a digital elevation model and a
digital river and lake network. Journal of Hydrology, 240, 225-242. 34

WORLD METEOROLOGIC ORGANIZATION (WMO), 1982. Comission for instruments and met-
hods of observation. Final Report of the 8th session, WMO 590. Geneva. 10

ZENG, N., SHUTTLEWORTH, J.W., GasH, J.H.C., 2000. Influence of temporal variability of
rainfall on interception loss. Part 1. Point analysis. Journal of Hydrology, 228, 228-241. 14





