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PREFACIO

El actual relieve de nuestro planeta ha sido, y contintia siendo, modelado por la
accion de los procesos de erosion, transporte, deposiciéon y consolidacion de
sedimentos, los cuales se han demostrado activos a través de tiempos geologicos.
Los principales agentes que acttian en los procesos mencionados son el agua, el
viento, la gravedad y el hielo. En el presente libro se aborda el estudio del
transporte de sedimentos y los cambios morfoldgicos asociados a la accién del
agua. En particular, se analizan los procesos morfolégicos originados por la accion
hidrodindmica del flujo encauzado, que actia sobre un cauce constituido por
sedimentos granulares susceptibles de ser erosionados y transportados. Los rios
que fluyen en cauces constituidos por los sedimentos que ellos mismos han
erosionado, transportado y depositado, a través de su historia, se conocen con el
nombre de rios aluviales. La rama de la Ingenieria Hidraulica que aborda el estudio
del transporte de sedimentos y los procesos morfolégicos dindmicos en dichos rios
se denomina Hidraulica Fluvial.

La morfologia de los rios aluviales es el resultado de la interaccién entre el flujo
hidrico y el cauce de material granular sedimentario que lo contiene. Tal
interaccién origina complejos procesos de transporte de sedimentos y procesos
de erosién-sedimentacién a lo largo de los cauces fluviales. Se trata de sistemas
naturales dindmicos, cuyas respuestas son complejas y varian en el tiempo y en
el espacio con diferentes escalas, lo cual implica la inexistencia de una dnica
solucién para los problemas reales que plantea la Hidraulica Fluvial.

Por lo tanto, el estudio del transporte de sedimentos y la morfodinamica fluvial
es importante para avanzar en su conocimiento y generar metodologias
adecuadas para el planeamiento, disefio, proyecto, construccion, operaciéon y
mantenimiento de obras de ingenieria fluvial, cuyos propodsitos son el control
y/o aprovechamiento, gestiéon y preservacion de los recursos hidricos de un
territorio. En este texto se conceptualizan los procesos fundamentales de dicha
interaccion y se presentan distintas metodologias para su evaluacion.

El presente texto se utiliza actualmente como bibliografia basica en el dictado
de la asignatura Hidraulica Fluvial, que forma parte de la curricula de la
Carrera de Ingenieria Civil, y de la asignatura Geomorfologia e Hidraulica
Fluvial, la cual forma parte de la curricula de la Maestria en Recursos Hidricos
en Zona de Llanura y del Doctorado en Ingenieria. Dichas carreras de Grado y
Posgrado son ofrecidas por la Facultad de Ciencias Exactas, Ingenieria y
Agrimensura (FCEIA) de la Universidad Nacional de Rosario (UNR).

En el Capitulo 1 se analizan los procesos de intemperizacion de rocas y los
correspondientes depositos sedimentarios que se originan, resaltando la



importancia del ciclo hidro-sedimentolégico en la modelacion del paisaje. Se
describen las distintas zonas que componen los sistemas fluviales y los procesos
hidro-sedimentoldgicos predominantes en cada una de ellas. Se analiza la
condicion de equilibrio dindmico de los cauces aluviales y se realiza la
caracterizaciéon hidrolégica, morfolégica y sedimentolégica de los mismos.
Finalmente, se sintetizan los pasos metodolégicos necesarios para abordar el
estudio de los cambios morfolégicos y se presentan las escalas espaciales y
temporales relevantes involucradas en el comportamiento hidromorfolégico de
rios aluviales.

La fase fluida involucrada en los procesos de erosion, transporte y deposicion
de sedimentos es el agua. En el Capitulo 2 se realiza la revisiéon de algunos
conceptos fundamentales de la dindmica de flujos de fluidos viscosos
incompresibles a superficie libre. Se presentan las ecuaciones de Navier-Stokes
y de Reynolds. Se derivan las distribuciones de velocidad en vertical para el
flujo permanente y uniforme en condiciones de régimen laminar y régimen
turbulento. Se presentan las ecuaciones fundamentales de la hidrodindmica en
su version bidimensional en horizontal (2DH) y cuasi-2DH. Se presentan las
ecuaciones de Saint Venant para el flujo impermanente 1D gradualmente
variado y diferentes simplificaciones para flujo permanente y cuasi-
permanente. Asimismo, se describen las ecuaciones del modelo de tipo
hidrolégico 0D.

Los procesos de erosion, transporte y deposicién de sedimentos, inducidos por la
accion del agua, dependen de las caracteristicas del flujo hidrico y de las
propiedades de los sedimentos. En el Capitulo 3 se describen las propiedades
individuales y grupales de los sedimentos. Se hace especial hincapié en los
diferentes métodos de muestreo del sedimento del lecho, a los efectos de
determinar su composicion granulométrica y estimar sus pardmetros estadisticos.

Las mediciones del transporte de sedimentos, la composicién granulométrica del
transporte y las propiedades del sedimento del lecho, constituyen un patrimonio
de datos basicos en estudios e investigaciones relacionadas con la morfodinamica
de rios, con los anélisis de la calidad del hébitat fluvial para diferentes especies y
con los proyectos de obras fluviales. En el Capitulo 4 se describen los
instrumentos y técnicas disponibles para la medicion de las distintas
modalidades del transporte de sedimentos.

La condicién del flujo correspondiente al instante en que el sedimento del lecho
comienza a movilizarse se denomina condicién hidrodindmica critica. Tal
condicién se puede representar mediante un valor critico de la tensién de corte
ejercida por el flujo hidrico sobre el fondo, el cual serd funcién de las



propiedades del sedimento del lecho. La determinacién de la tensiéon de corte
critica es fundamental en los estudios de transporte de sedimentos, formas de
fondo, procesos de erosiéon-sedimentacion, etc. En el Capitulo 5 se describen los
procesos de inicio de movimiento de sedimentos granulares incoherentes y las
correspondientes condiciones hidraulicas o hidrodinamicas criticas. Se analiza
la curva de Shields y los distintos factores que influencian los valores de tensiéon
de corte critica proporcionados por dicha curva. Se incorporan conceptos
relacionados con el efecto de sedimentos no uniformes. Por tltimo, se presentan
formulaciones para estimar velocidades de inicio de erosiéon de sedimentos
cohesivos consolidados y no consolidados.

Para valores de tension de corte que exceden el valor critico se producira el
transporte de sedimentos, el lecho experimentara ciertas deformaciones que
modificardn la resistencia al flujo y se alteraran las variables hidraulicas y por
ende el transporte de sedimentos. Es decir, las formas de fondo y el transporte
de sedimentos se influencian mutuamente y, consecuentemente, en rios
aluviales con lecho mévil, la resistencia al flujo no puede determinarse a priori.
En el Capitulo 6 se describen los distintos mecanismos de transporte de
sedimentos, las formas de fondo y la resistencia al flujo a fondo mévil. Se
presentan metodologias de evaluacion de resistencia al flujo en rios aluviales
con lechos de sedimentos arenosos y formas de fondo tipo dunas y la resistencia
en rios con lechos de sedimentos gruesos fuertemente no uniformes. En este
altimo caso se analizan situaciones de lecho plano, micro y macro-formas de
fondo.

Las ecuaciones de transporte de sedimentos juegan un papel fundamental en la
simulacién de los procesos de erosion-sedimentacion del lecho. En el Capitulo 7 se
analizan los procesos de transporte de sedimentos del lecho y se presentan
distintas metodologias para la evaluacion de la capacidad de transporte de
sedimentos en rios aluviales. Se presentan ecuaciones para el transporte de fondo,
para el transporte en suspension y para el transporte total, incluyendo sedimentos
uniformes y no uniformes. Se deriva el perfil de distribucion de concentracion de
sedimentos en suspension en la vertical. Se presenta una expresion para evaluar la
longitud de adaptacién del transporte en suspension, es decir, la longitud que debe
recorrer el sedimento en suspension para adaptarse a las condiciones
hidrodindmicas y sedimentolégicas locales.

Para describir la evolucion espacial y temporal, de los procesos de erosion-
sedimentaciéon del lecho, es necesario utilizar modelos matematicos que
resuelven las ecuaciones de continuidad y cantidad de movimiento para la fase
liquida y la correspondiente ecuacién de continuidad de sedimentos, a la que se
le asocia una ecuacion de transporte. En el Capitulo 8 se describe la continuidad



solida para distintas esquematizaciones del sedimento del lecho, considerando
sedimentos uniformes y no uniformes y, también, considerando condiciones de
equilibrio o desequilibrio del transporte en suspensiéon. Se analizan las
celeridades caracteristicas de modelos morfodindmicos unidimensionales. A
veces no se requiere describir la evolucién temporal de un proceso de erosion-
sedimentacién, sino que es suficiente contar con la situacién de equilibrio final. A
tales efectos, se presenta una metodologia para determinar la configuracion final
del perfil longitudinal del lecho en condiciones de flujo permanente
gradualmente variado. Ademas, se analiza la configuracién final del proceso de
erosion (deposicién) en contracciones (expansiones) largas. Finalmente se deriva
el modelo parabdlico y se define la escala de tiempo morfolégico para rios
aluviales.

En el Capitulo 9 se describen los procesos de erosion general, erosion por
contraccién y erosién local en rios aluviales. La erosién local se asocia a la
perturbacién del campo de flujo y del transporte de sedimentos en proximidad de
estructuras (pilas de puentes, espigones, etc.) o en singularidades del cauce (curvas,
confluencias, etc.). Se analizan y presentan metodologias de evaluacién para los
procesos de erosion en puentes, singularidades fluviales y diferentes estructuras
hidraulicas. Asimismo, se presentan diversas metodologias de célculo para el
dimensionamiento de protecciones del lecho o de las margenes con
revestimientos flexibles.

La modelacion fisica, de procesos hidrodindmicos y morfodindmicos, se realiza
para ensayar distintos tipos de estructuras hidraulicas y también para
desarrollar investigaciones experimentales en condiciones controladas de
laboratorio. En el Capitulo 10 se aborda, a modo introductorio, la modelacién
fisica a fondo moévil y se presentan conceptos para determinar relaciones de
escala en modelos fisicos Froudianos unidimensionales y bidimensionales.

Espero que este libro pueda motivar y despertar el interés de los lectores por
esta compleja y apasionante disciplina, como es el transporte de sedimentos y la
morfodinamica de rios aluviales. En este sentido, espero que sea de utilidad
para los estudiantes, para los docentes y, en general, para todos aquellos
involucrados con el aprovechamiento, control, gestiéon y preservacion de
sistemas fluviales.

El autor



PROLOGO

Siento un enorme agrado al escribir el prélogo de este importantisimo aporte
que hace Pedro a la Ingenieria Hidr4ulica en general y a la rama del Transporte
de Sedimentos y la Morfodindmica Fluvial en particular. Demés estd decir que
Pedro ante todo es un amigo y compafiero de ruta en la Educacion Publica
Universitaria. Desde hace mas de 30 afios transitamos juntos este camino de la
docencia e investigaciéon siendo sus trabajos, desde los inicios, puntos de
referencia y consulta permanente. Con sus aportes se han nutrido colegas
investigadores, profesionales y estudiantes de grado y posgrado de diversas
areas del conocimiento que abordan la problematica de los sistemas fluviales.

Muchos de nosotros aprendimos y seguimos aprendiendo de sus saberes, de
sus practicas metodoldgicas, de su capacidad de anélisis y sobre todo de su
apasionamiento y generosidad al transmitir conocimientos y escuchar
inquietudes y problemaéticas.

Después de concretar su doctorado en Italia dirigido por el profesor Giampaolo
Di Silvio, Pedro retorna a Rosario y da forma a un notable espacio de
conocimiento relacionado con la Hidrdulica Fluvial en el Departamento de
Hidr4ulica de la Facultad de Ciencias Exactas, Ingenieria y Agrimensura.
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como se manifiesta en sus contribuciones en libros, revistas y sus mdaltiples
trabajos publicados en eventos nacionales e internacionales y en su dedicaciéon a
la formacién de jévenes docentes-investigadores.

Prologar un libro de Pedro también implica resaltar su sensibilidad social, su
compromiso con la educacién publica, siempre enfocado a contribuir a la mejor
gestion posible de los recursos hidricos en un marco de convivencia entre el
hombre y el ambiente.

Entiendo que este libro se convertird en un texto de consulta permanente por
parte de estudiosos y profesionales de la disciplina, atin en la era digital, confio,
en que se convierta en “un clasico” de las bibliotecas de los ingenieros
hidrdulicos dada la riqueza en aspectos formativos e informativos.

Agradezco el espacio para poder compartir con los lectores la satisfaccion que
me generd esta obra y felicitar al escritor por su excelente trabajo.

Dr. Gerardo A. Riccardi
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CAPITULO1
CARACTERIZACION DE SISTEMAS FLUVIALES

1.1 INTRODUCCION

El relieve de nuestro planeta ha sido y continda siendo modelado por los
procesos de erosién, transporte, deposicién y consolidacion de sedimentos. Tales
procesos se han demostrado activos a través de tiempos geoldgicos.

Los principales agentes dindmicos externos que actian en los procesos
mencionados son la gravedad, el agua, el viento y el hielo. Si bien cada uno de
ellos contribuye con el modelado del paisaje, en el libro se aborda el estudio de
los cambios geomorfoldgicos asociados a la acciéon del agua. En particular, se
analizan los procesos morfolégicos originados por la accién hidrodindmica del
flujo hidrico encauzado, que acttia sobre un cauce constituido por sedimento
granular susceptible de ser erosionado y transportado.

Consecuentemente, el término sedimento es usado en el contexto de sedimento
aluvial, es decir, particulas minerales y/o fragmentos de roca parental, que han
sido erosionadas, transportadas y depositadas por el flujo hidrico.

La rama de la Ingenieria Hidrdulica, que aborda el estudio del transporte de
sedimentos y los procesos morfologicos dinamicos, en rios con cauces de material
solido suelto, es decir, sedimento que el mismo rio ha transportado y depositado a
través de su historia evolutiva, se denomina Hidraulica Fluvial. Por otra parte, los
rios que son objeto de dichos estudios se conocen con el nombre de rios aluviales.

En este Capitulo se realiza una revisiéon de conceptos basicos de sedimentologia,
hidrologia, geomorfologia, transporte de sedimentos y dindmica fluvial en general,
con el propésito de caracterizar los sistemas fluviales. Asimismo, se enumeran
distintos estudios y proyectos de ingenieria que involucran rios aluviales.

1.2 PROCESOS DE INTEMPERIZACION DE ROCAS

La superficie terrestre se encuentra expuesta a la acciéon de diferentes agentes y
condiciones climéticas, los cuales originan procesos fisicos y quimicos que
desintegran y transforman las rocas originarias. En este caso, se dice que la roca
ha sufrido un proceso de intemperizacién o meteorizacién. Todos los procesos de
intemperizacion originan: i) la desintegracion mecanica o fisica de las rocas
(meteorizacion fisica) y ii) la descomposicién quimica (meteorizacion quimica).
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1.2.1 Meteorizacion fisica

Comprende la intemperizacion de las rocas por agentes o procesos fisicos, tales
como: i) los cambios ciclicos de temperatura que producen el calentamiento y el
enfriamiento continuo, los cuales provocan esfuerzos de tensién tangencial y
compresion alternados, que inducen la rotura y fragmentacién de la roca por
fatiga, ii) el congelamiento del agua contenida en fisuras de las rocas que produce
dilatacién y genera tensiones que ocasionan la fractura de la roca y iii) los efectos
fisicos de las raices de los arboles que pueden fracturar un gran bloque de roca.
La meteorizacion fisica de las rocas produce principalmente sedimentos o
detritos denominados clésticos, tales como, cantos rodados, gravas y arenas.

1.2.2 Meteorizaciéon quimica

Una vez que la roca estd fracturada, agentes quimicos disueltos en el agua
pueden penetrar en la roca y destruir las estructuras de los minerales en un
proceso denominado meteorizacién quimica. Los principales agentes son el
diéxido de carbono, proveniente de la atmésfera y del suelo, y los acidos
organicos disueltos por el agua infiltrada. Estos 4cidos van disolviendo los
minerales que constituyen el cemento de algunas rocas sedimentarias y/o el
relleno de algunas discontinuidades selladas, debilitando y disgregando la roca.
El resultado de la meteorizacion quimica es un material constituido por granos
residuales de cuarzo (estable a la meteorizacién) y una matriz de arcilla o limo.

1.2.3 Productos de la desintegracién de las rocas

Las condiciones climaticas locales existentes en cada regiéon determinan los tipos
de procesos predominantes que desintegran y transforman las rocas, como asi
también su mayor o menor rapidez. Las reacciones quimicas son mucho mas
rapidas en climas tropicales y himedos que en climas &ridos o frios. Por ejemplo,
las rocas son meteorizadas predominantemente por descomposiciéon quimica en
climas calidos y htimedos. En climas secos y frios (polos) y calidos y secos
(semidridos, desérticos), actdan principalmente los procesos mecédnicos de la
meteorizacién fisica. En climas templados actdan conjuntamente Ia
descomposicién quimica y la desintegracion fisica.

La accién conjunta de meteorizacién de roca y erosiéon se denomina denudacion y
es la responsable de modelar el paisaje. Se denomina detrito a una particula de
roca o a un fragmento monomineral que proviene de la intemperizacién de una
roca parental. Por otra parte, un conjunto de detritos constituye un depdsito
sedimentario o deposito de sedimentos.
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Los productos resultantes de la desintegracién mecanica y de la descomposicion
quimica de las rocas forman la gran variedad de los depésitos sedimentarios.
Estos, en general, pueden ser residuales o transportados. Los residuales
permanecen en el lugar en que se formaron, o yacen directamente sobre la roca
parental de la cual se derivaron. Por el contrario, los transportados han sido
depositados en zonas alejadas del lugar de generacién original por algunos de los
agentes de transporte: gravedad, agua, viento y hielo. De acuerdo al agente de
transporte, los depdsitos sedimentarios pueden ser identificados respectivamente
como, coluviales, aluviales, edlicos y glaciares.

1.3. TIPOS DE DEPOSITOS SEDIMENTARIOS
1.3.1 Depésitos de sedimentos coluviales

Los depositos de sedimentos coluviales estan formados por material detritico que
cae por la accién de la gravedad y se acumula formando taludes y conos de
derrubios al pie de laderas. Su composiciéon es idéntica al material originario. El
tamario de los fragmentos se relaciona con la estructura de la roca parental.

1.3.2 Depdositos de sedimentos aluviales

Los depdsitos de sedimentos aluviales son formados por los materiales detriticos
transportados por el agua y depositados debido a una pérdida de competencia
del flujo (disminucién de velocidad). Sedimentos fluviales es el término general
de los detritos que forman los depdsitos dejados por un rio, los cuales incluyen
material fino (limo, arcilla) y material grueso (arena, grava, cantos rodados, etc.).

Los sedimentos fluviales se encuentran en: i) el cauce principal del rio; ii) la
planicie aluvial, creada por divagacion del cauce y depésitos durante
inundaciones; iii) el fondo de lagos y embalses; iv) los conos de deyeccion
(abanicos aluviales), v) el fondo de estuarios, donde pueden estar
interestratificados con sedimentos transportados por el mar al estuario y vi) las
formaciones deltaicas.

1.3.3 Depésitos de sedimentos edlicos

Los depésitos de sedimentos edlicos han sido transportados por el viento.
Ejemplo de tales depositos lo constituyen las dunas desérticas y el loess. Estos
depositos estdn compuestos por arena muy fina a fina y limos, generalmente son
muy permeables y erosionables.

1.3.4 Depésitos de sedimentos glaciares

Los materiales detriticos transportados por el hielo se denominan derrubios
glaciares, cuyos tamafios pueden ser del orden del milimetro hasta grandes
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bloques de decenas de metros. La deposicion de estos detritos se produce con el
derretimiento del hielo, al variar las tensiones de corte ejercida por la masa de
hielo o al cesar el movimiento. Los sedimentos derivados del hielo glaciar forman
acumulaciones detriticas sueltas que se denominan genéricamente tills. Las
morrenas son acumulaciones de tills que forman paisajes con suaves colinas.

1.4 CICLO HIDRO-SEDIMENTOLOGICO
1.4.1 EL Ciclo Hidrolégico

En la Figura 1.1 se observa una representacion sistémica del ciclo hidrolégico,
donde se identifican las variables de entrada y de salida del sistema, los distintos
niveles de almacenamiento y sus flujos de intercambio (Dooge, 1984). La
precipitacion (P), es la variable de entrada al sistema. Se trata de una variable
aleatoria, funcién del espacio y del tiempo. Por lo tanto, las variables de estado,
los flujos de intercambio entre almacenamientos y las variables de salida del
sistema, configuran procesos aleatorios. Una parte de P se evapora antes de
alcanzar la superficie terrestre.

El primer almacenamiento lo representa la cubierta vegetal, indicada como
intercepcién por el follaje (F). Se trata de un almacenamiento transitorio ya que
parte del volumen de agua retenido, después de un tiempo breve, escurre por el
tronco y gotea desde las hojas llegando al suelo (GOT) y la parte restante que
queda en el follaje se evapora (E). El agua que desde la P directa y desde la
intercepcion (F) llega al suelo se denomina precipitacion efectiva Per.

La Pe, es decir, la que llega al suelo conforma el almacenamiento superficial (AS);
formado en parte, por el volumen de agua inicial necesario para establecer una
profundidad de flujo acorde a la rugosidad y pendiente local que permita el
escurrimiento, y por los volimenes retenidos superficialmente en depresiones
topogréficas, que no pueden escurrir, los cuales retornan gradualmente a la
atmosfera debido a la evaporacion (E); la cual acttia, ademads, en los cuerpos de
agua superficiales como lagos, los mismos rios y los océanos.

La infiltracién (INF) es el volumen de agua que penetra la superficie del terreno y
alimenta al almacenamiento en el suelo (AH). El flujo superficial (Qsup) se verifica
cuando la intensidad de lluvia es mayor que la tasa de infiltracion del suelo (flujo
superficial Hortoniano) o cuando el perfil de suelo se satura y la capacidad de
infiltracién es anulada (flujo superficial de saturacion).

Dependiendo del tipo de suelo y de las pendientes locales de la cuenca, el agua
infiltrada durante la lluvia puede eventualmente generar un escurrimiento
paralelo a la superficie del terreno, a poca profundidad, denominado flujo
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subsuperficial, hipodérmico o interfluyjo (Qnipo). El mismo, debido a
irregularidades topogréficas, puede eventualmente reaparecer en superficie
(EXF) o aportar directamente al rio; pero siempre con una velocidad menor que
la del superficial. El escurrimiento directo es igual a Qair=Qsup + Qhipo-
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Figura 1.1 Representacion sistémica del Ciclo Hidrolégico (Dooge, 1984). En lineas de trazos se
identifica la fase terrestre del Ciclo Hidrolégico.

El agua infiltrada, que satura el suelo, puede percolar en profundidad y
constituir el flujo de recarga (REC), que alimenta al almacenamiento subterraneo
(AG). Por otra parte, las raices de las plantas toman agua del suelo y la transpiran
a través de las hojas a la atmoésfera. Ademas, se produce la evaporacién de agua
desde las capas superiores del suelo. Este proceso se denomina conjuntamente
evapotranspiracion (ET). A medida que, por efecto de la ET, se consume el agua
del suelo se produce un ascenso capilar (A.C.) desde el nivel freatico.

En rios perennes (que se describen mas adelante), cuando los niveles freaticos
adyacentes al cauce son mayores que el nivel hidrométrico del rio, se produce un
gradiente hidrdulico que propicia el aporte del flujo subterrdneo (Qsuvi) al rio,
cuya velocidad es menor que la del subsuperficial. De manera tal que, el caudal
total encauzado es Q=Quair + Qsubt, €l cual se descarga en los océanos, desde donde
la evaporacion (E), activada por la radiaciéon solar (verdadero motor del ciclo
hidrolégico) hace continuar el ciclo.
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Cuando el nivel hidrométrico en el rio es superior a los niveles freaticos adyacentes
al cauce (durante crecidas), se produce el aporte de volumen desde el rio al
almacenamiento subterraneo (AG). El Qsubt, n rios perennes, constituye el caudal
base que circula durante los periodos de estiaje. Mientras que, el Qg se asocia a la
precipitacion neta P, es decir, a la Pesr menos las pérdidas por abstracciones
iniciales e infiltracion, la cual es responsable de las crecidas en los rios.

1.4.2 EL Ciclo Sedimentoldgico

El ciclo sedimentoldgico esta intimamente relacionado con el ciclo hidrolégico. El
sedimento es el material, ya sea en forma de particulas individuales o en forma
disuelta, generado por el proceso de meteorizacién de las rocas en los continentes.
Tales sedimentos son erosionados y transportados, principalmente por el flujo
superficial sobre el terreno y por el flujo encauzado en los rios, hasta que alcanzan
diferentes ambientes deposicionales dentro de una cuenca, donde se produce su
sedimentacién. Mas adelante describiremos en detalle estos procesos.

En cierto sentido, el ciclo sedimentolégico es, a primera vista, mas simple que el
ciclo hidrolégico, ya que el sedimento generado inevitablemente es transportado
aguas abajo hacia las zonas de depésito. Desde la perspectiva de la fase terrestre
del ciclo sedimentolégico, los procesos sedimentarios son basicamente una
cuestion de produccion, erosién, transporte, sedimentacién y consolidacion.

Para tener una vision mas completa del ciclo sedimentolégico, es necesario
observar mas all4 de la fase terrestre del mismo y de sus diferentes ambientes
deposicionales. Es decir, aunque los sedimentos pueden ser acumulados en los
lagos, lagunas, depresiones y en las planicies aluviales de los rios por largos
periodos de tiempo y, enterrados suficientemente en profundidad, pueden ser
convertidos en rocas sedimentarias (proceso de litificacion), etc.; la mayoria de
los sedimentos terminan depositindose en los océanos, transportados
principalmente por los sistemas fluviales que drenan los continentes.

Es muy dificil que los océanos puedan llegar a colmatarse de sedimentos, en esos
ambientes deposicionales opera la tecténica de placas para reciclar los
sedimentos que alli se depositan y, a través de procesos de didgenesis,
subduccion, ascension orografica (uplift), dichos sedimentos retornan como rocas
sedimentarias/metamorficas/igneas intrusivas, de nuevo a los continentes, para
ser expuestas una vez mas a los procesos de intemperismo, erosién, transporte y
deposicidén, lo cual completa el ciclo. Los sedimentos también pueden retornar a
la superficie a través de los procesos de vulcanismo (erupciones volcdnicas) en
forma de rocas igneas extrusivas. Es necesario sehalar que el ciclo se completa en
escalas temporales del orden de millones de afios. En la Figura 1.2 se observa una
representacion sistémica del ciclo sedimentolégico.
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Figura 1.2 Representacién sistémica del Ciclo Sedimentolégico.

1.4.3 Influencia del ciclo Hidro-Sedimentolégico en la modelacion del paisaje

El relieve de nuestro planeta ha sido y contintia siendo modelado principalmente
por la interaccién de los dos ciclos descriptos precedentemente. Si bien los agentes
dindmicos externos que actdan en la modelacién del paisaje incluyen también la
gravedad, el viento y el hielo, de todos ellos, el mas importante es el agua.

En la Tabla 1.1 se presenta una estimaciéon del aporte de sedimentos desde los
continentes a los océanos, a escala planetaria, discriminando las distintas fuentes
de aporte (Sivistky et al., 2003). Se observa que el aporte total estimado,
proveniente de los distintos agentes externos, es de 28100 millones de toneladas
al afio. El 89 % del aporte total le corresponde al transporte de sedimentos por
parte de los rios, ya sea como transporte de sedimentos en suspension (TSS) y de
fondo (TSB), como en forma disuelta en la columna de agua (TSD).

Tabla 1.1 Transporte de sedimentos a los océanos (Sivistky et al., 2003).

Cantidad estimada
Fuente (10° t/afio) (%)
Rios (TSS + TSB) 20 71
Rios (TSD) 5 18
Glaciares, icebergs 2 7
Vientos 0.7 2.5
Erosiones costeras 04 1.5
Total 28.1 100
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Es interesante, por lo tanto, observar las contribuciones individuales de algunos
rios del mundo. En la Tabla 1.2 se presentan (en orden alfabético) algunos de los
rios mas importantes del mundo, detallando el médulo, escorrentia o derrame
anual, drea de drenaje, transporte de sedimentos y la correspondiente produccion
neta especifica de sedimentos, es decir, el transporte efectivo o neto exportado
por el sistema fluvial relacionado con el area de la cuenca. La Tabla 1.2 ha sido
reelaborada a partir de los datos presentados por Chakrapani (2005).

Tabla 1.2 Transporte de sedimentos de varios rios del mundo. Reelaborada de Chakrapani (2005).

Caudal Escorrentia | Area de Transporte | Producc. neta

Rio (moédulo) anual drenaje sedimentos especifica

(m3/s) (km3/afio) | (106 km?) (106 t/aiio) (t/km?2.afio)
Amazonas 199770 6300 6.15 1200 195
Columbia 7950 251 0.67 10 15
Congo 39600 1250 3.72 43 12
Danubio 6530 206 0.81 67 83
Ganges 30790 971 1.48 1060 716
Huang Ho 1550 49 0.75 1050 1400
Indus 7540 238 0.97 59 61
Mackenzie 9700 306 1.81 42 23
Mekong 14900 470 0.79 160 203
Mississippi 19390 580 3.27 210 64
Niger 6080 192 1.21 40 33
Orinoco 34880 1100 0.99 150 152
Parana 19000 600 2.57 145 56

Se observa que el rio Amazonas es el mas importante del mundo, teniendo en
cuenta, entre otros factores, el médulo, el derrame anual y el transporte anual de
sedimentos (1200 millones de toneladas anuales). En este dltimo aspecto, es
comparable al sistema fluvial del Ganges en India, que presenta 1060 millones de
toneladas o al Huang Ho (Rio Amarillo) en China con 1050 millones de toneladas
anuales. Sin embargo, en términos de produccién neta especifica de sedimentos,
que representa la degradacién del relieve del sistema fluvial, el Huang Ho se
ubica en el primer lugar con 1400 toneladas por km? al afio, seguido por el
Ganges con 716 toneladas por km? al afio. En dicha Tabla se ha incluido el rio
Parand, cuyo transporte es estimado en 145 millones de toneladas al afio (Amsler
y Drago, 1999; Amsler et al., 2007).

La carga sedimentaria, transportada anualmente por el rio Parand, proviene
sustancialmente de los rios aluviales que drenan las cuencas del Noroeste
Argentino (Region del NOA). Dentro de estos rios se destaca el Bermejo, que es el
mayor contribuyente de solidos al rio Parana (Amsler et al., 2007; Garcia et al.,
2017). En la Tabla 1.3 se presenta el transporte de sedimentos de diferentes rios
de la Region del NOA, estimados a partir de datos publicados por la
Subsecretaria de Recursos Hidricos de la Nacién (Basile, 2001).
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Tabla 1.3 Transporte de sedimentos en rios del Noroeste Argentino, (Basile, 2001).

Transporte | Producc. neta
Cuenca Estacion Rio Area | sedimentos | especifica
(km2) | 106 (t/afio) (t/km?2.afio)

Pilcomayo La Paz Pilcomayo 96000 137.5 1432
Bermejo Sup. Alarache Bermejo 2260 49 2147
Bermejo Sup. Balapuca Bermejo 4420 7.3 1652
Bermejo Sup. Arrazayal Bermejo 4750 11.0 2320
Bermejo Sup. Aguas Blancas Bermejo 4850 15.7 3241
Bermejo Sup. San José Iruya 2120 17.7 8341
Bermejo Sup. Astilleros Gde. de Tarija 9600 12.6 1307
Bermejo Sup. San Telmo Gde. de Tarija | 10460 14.0 1338
Bermejo Sup. Colonia Colpana | Pescado 5150 221 4300
Bermejo Sup. Cuatro Cedros Pescado 1700 24.0 14119
Bermejo Sup. Angosto Las Maderas 2950 34.2 11595
Bermejo Sup. Pozo Sarmiento Bermejo 25000 119.7 4787
Gde. de Tarija Presa San Jacinto | Tolomosa 438 0.9 2121
San Francisco Arrayanal Candelaria 370 14 3740
San Francisco San Juancito Grande 8440 4.2 499
San Francisco Bajada de Pinto Lavayen 4100 2.0 483
San Francisco El Angosto Mojotoro 850 2.0 2388
San Francisco Pefia Alta Valle Grande 1400 3.8 2682
San Francisco Caimancito San Francisco | 25800 19.3 749
Bermejo M. e Inf. | El Ceibal Del Valle 995 0.5 533
Bermejo M. e Inf. | El Piquete Del Valle 700 0.2 235
Bermejo M. e Inf. | San Felipe Dorado 85 0.1 1413
Bermejo M. e Inf. | San Fernando Seco 32 0.1 2306
Pasaje Miraflores Pasaje 34500 15.2 442
Pasaje El Tunal Pasaje 38000 6.7 177
Sali-Dulce San Vicente Sali 3720 1.6 441
Sali-Dulce Ruta 307-Km 19 Los Sosa 620 0.2 398
Sali-Dulce Las Higueras Solco 140 0.2 1276
Sali-Dulce Los Hornitos Cochuna 155 0.2 1215
Sali-Dulce Potr. del Clavillo | Las Cafias 1000 0.0 22
Sali-Dulce Potr. de las Tablas | Lules 600 0.4 635
Sali-Dulce Km 52 Angostura 500 0.2 313
Sali-Dulce El Sauce Dulce 20200 47 232
Juram.-Salado Qda. de Usuri Potreros 302 0.2 724

En la Tabla 1.3 se observa que en varias subcuencas de la cuenca del rio Bermejo
Superior, los valores de producciéon neta especifica de sedimentos son muy
elevados. En efecto, se verifican valores de aproximadamente 14119 (t/km?2.afio)
en la estacion Cuatro Cedros (rio Pescado), 11595 (t/kmz2afio) en la estacion
Angosto (rio Las Maderas), 8341 (t/km?2.afio) en la estaciéon San José (rio Iruya),
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4787 (t/kma?.afio) en Pozo Sarmiento (rio Bermejo), 4300 (t/km2.afo) en Colonia
Colpana (rio Pescado).

Los elevados valores de produccién neta especifica, que se observan en estas
subcuencas, estdn indicando procesos erosivos muy significativos, relacionados
fundamentalmente con fenémenos de remocién en masa (que describiremos maés
adelante), tal como ocurre, por ejemplo, en el rio Iruya, en el rio Pescado y en Las
Maderas.

Tales procesos de sobrealimentacién sélida conducen generalmente a cambios
importantes en la morfologia de los cauces, originando en el corto plazo
fenémenos de elevacién de fondo y agravamiento de inundaciones, como asi
también transformaciones morfolégicas (metamorfosis fluvial) a grande escala
espacial a largo plazo.

Valores elevados de produccién neta especifica se observan también en la cuenca
del rio San Francisco, en particular en la estacion Arrayanal, localizada en el rio
Candelaria, cuyo valor asciende a 3740 (t/km?2.afi0).

1.5 ZONIFICACION DE SISTEMAS FLUVIALES

A los efectos del aprovechamiento, control, gestion y preservacion/restauracion de
rios, se requiere informacion cuantitativa sobre procesos de erosion, transporte y
sedimentaciéon para diferentes escalas temporales y espaciales de los sistemas
fluviales. Estos procesos ocurren a lo largo de todo el sistema fluvial, sin embargo,
si se analiza el sistema en su conjunto, se observa que algunos de dichos procesos
pueden preponderar en determinadas zonas del mismo.

En el caso de un sistema fluvial ideal (ver Figura 1.3), como el propuesto por
Schumm (1977), se pueden distinguir tres zonas: (I) Produccion, (II) Transferencia
y (III) Sedimentacion. La escala espacial puede ser desde cientos de km? a
millones de km? en los grandes rios aluviales, como los citados en Tabla 1.2.

La zona de produccién (I) representa la cuenca alta, donde se producen
sustancialmente los aportes liquidos y sdélidos. Dichos aportes dependen de
factores tales como clima, relieve, litologia, suelo, cobertura vegetal, uso del
suelo, etc. En esta zona preponderan los procesos de producciéon debido a la
meteorizacién de roca parental y erosion (denudacién), y, por lo tanto, es donde
se generan las entradas de agua y sedimento que alimentan a la parte del sistema
fluvial indicada como zona de transferencia (II). Generalmente, en la zona (I) la
densidad de drenaje es alta, el curso principal posee pendiente elevada al igual
que los afluentes con tendencia a la erosiéon del lecho y el valle de inundacién no
es muy ancho.
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Figura 1.3 Representacion esquematica de un sistema fluvial ideal (Schumm, 1977).

La principal funcién de la zona de transferencia (II) es transportar el sedimento
desde la zona de produccién (I) a la zona de sedimentacién (III). En la zona de
transferencia (II) se observan cauces de tipo entrelazado en la parte superior,
donde los gradientes topograficos son mas pronunciados y los sedimentos mas
gruesos, y cauces meandricos en la parte inferior, donde las pendientes son mas
bajas, los sedimentos son mas finos y las planicies de inundacién mas amplias.

El tramo final de la zona de transferencia esta influenciado por el nivel de base.
En sistemas fluviales de grandes rios, como los de Tabla 1.2, el nivel de base
absoluto es el mar o el océano, donde debido a la pérdida de capacidad de
transporte, el sedimento exportado del sistema se va progresivamente
depositando y genera macroestructuras morfolodgicas tales como deltas.

1.5.1 Interrelacion de procesos sedimentarios

La erosioén geologica es aquella que se da en un ambiente natural no perturbado,
con tasas de erosién que dependen de las condiciones locales de cada cuenca. El
proceso de erosién geolégica, que continda actualmente modelando el relieve,
asume caracteristicas espectaculares solo en algunas regiones limitadas de
nuestro planeta (badlands, wastelands, etc.).
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En general, la erosiéon geoldgica es un proceso muy lento, ya que la cobertura
vegetal natural que se ha desarrollado brinda suficiente protecciéon contra la
excesiva remocion de sedimentos. Ademads, las escalas temporales de los
proyectos de ingenieria fluvial son pequefias comparadas con las escalas
temporales geoldgicas, por lo tanto, puede pensarse que en cada cuenca de
aporte se ha alcanzado actualmente una especie de equilibrio dindmico entre los
factores intervinientes tales como clima, relieve, litologia, suelo y cobertura
vegetal. Por lo tanto, puede decirse que, con excepcién de eventos hidrolégicos
extraordinarios, durante los cuales una cuenca puede ser afectada por severos
procesos erosivos, ni el relieve ni la vegetacién (y por ende tampoco el aporte
solido) experimentan cambios dramaticos (equilibrio morfoclimatico).

Sin embargo, el uso del suelo representa la influencia de la intervencion
antrépica en la zona de produccion liquida y sélida (I). En contraposicién con la
erosion geoldgica, la intervencion antrépica puede desencadenar procesos de
erosiéon acelerada debido a sobrepastoreo, tala indiscriminada, remocién de
pasturas, desmonte, incendios inducidos, desarrollos urbanisticos, etc. Por otra
parte, actualmente existen datos y evidencias fisicas del impacto del cambio
climatico, vinculado al proceso de calentamiento global del planeta, que esté
afectando diferentes sistemas fluviales del mundo (Gémez et al., 2009; Lu et al.,
2013). Algunos investigadores proponen el ingreso en una nueva era geoldgica
de la Tierra denominada Antropoceno (Zalasiewicz et al., 2017).

Las modificaciones de origen antrépico que pueden ocurrir en la zona (I)
repercuten en la zona (II). Por ejemplo, la tala para combustible o para
construccion, la deforestaciéon y el desmonte para cultivos, etc., afectan la
cobertura vegetal, la cual juega un rol muy importante en diversos procesos del
ciclo hidro-sedimentolégico (Basile et al., 2010; Chen et al., 2011).

En efecto, la misma crea un primer nivel de almacenamiento temporario a través
de la intercepcién de la precipitaciéon por parte del follaje. Ademas, la vegetacion
reduce la velocidad del escurrimiento superficial y favorece el proceso de
infiltracién, como asi también, aumenta la capacidad de almacenamiento en la
zona no saturada a través del proceso de transpiracion. Todos estos elementos
intervienen en el balance hidrolégico, a distintas escalas temporales, que se
verifica en una cuenca.

Por otra parte, la cobertura vegetal protege a los suelos de la accion directa de la
lluvia. Esto es sumamente importante ya que, cuando un suelo es expuesto al
impacto directo de la precipitacion, los agregados son destruidos y las particulas
finas transportadas por el flujo superficial. La destruccién de la estructura del
suelo produce la oclusién de los vacios, disminuyendo la porosidad y por lo
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tanto reduciendo la infiltracion. En consecuencia, la destruccion de la cobertura
vegetal, conduce generalmente a un aumento del escurrimiento superficial ya
que se reducen la intercepcién y la infiltraciéon. Contempordneamente, un
aumento del escurrimiento superficial, desencadena procesos de erosiéon
acelerada, con el consiguiente aumento de sedimentos en los cursos de agua.

En definitiva, como consecuencia de la alteracién de la cobertura vegetal, los
aportes liquidos y soélidos a la zona (II) aumentan. Esto induce cambios
morfolégicos en la zona (II), acordes con el nuevo escenario de alimentacién
liquida y s6lida, tales como, aumento del riesgo de inundaciones, intensificacion
de procesos de erosiéon/sedimentacion de cauces, metamorfosis fluvial, etc. En
general, puede decirse que la perturbaciéon del equilibrio morfocliméatico en la
zona () originard desequilibrios hidromorfolégicos en la zona (II).

Un proyecto de ingenieria fluvial, que se realice en un determinado tramo de un
rio aluvial, no puede abstraerse del conjunto general, es decir, no puede considerar
solo los procesos locales, sino que debe considerar los posibles escenarios a escala
de cuenca, como asi también, los procesos y tendencias evolutivas en los tramos
inmediatamente aguas arriba y aguas abajo de la zona en estudio.

De acuerdo a Mackin (1948) “un rio aluvial en equilibrio es aquel en el cual, a
través de un periodo de afios, la pendiente es delicadamente ajustada para
proveer, conjuntamente con el caudal disponible y con las caracteristicas
morfosedimentolégicas del cauce, la velocidad justa requerida para transportar la
carga de sedimentos suministrada por la cuenca de influencia”.

El concepto de condicién de equilibrio de un rio esta obviamente relacionado con
la escala espacial y temporal con la que se analiza el sistema fluvial. Por otra
parte, dada la variabilidad temporal de las entradas (caudal, aporte sélido y
composicion granulométrica) se trata de un equilibrio dinamico.

Efectivamente, se puede decir que, por ejemplo, un rio aluvial estd en equilibrio
dindmico a escala temporal histérica, cuando sus caracteristicas morfoldgicas
(promediadas sobre un ntimero de afios) no exhiben ninguna variacién en el arco
de varias décadas.

Por supuesto, esto no implica que el mismo rio esté en equilibrio a escala
temporal geoldgica, ya que obviamente ha evolucionado siguiendo los distintos
cambios climaticos. Ni que tampoco esté en equilibrio a escala temporal
estacional (intra-anual), ya que puede experimentar procesos de erosion y
sedimentaciéon del cauce durante la propagaciéon de una onda de crecida
originada por lluvias en la cuenca.
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1.5.2 Analisis cualitativo de condicién de equilibrio de un rio aluvial

Para analizar cualitativamente la condiciéon de equilibrio, del tramo de un rio
aluvial, se puede utilizar la balanza de Lane (1955), que establece una relaciéon
entre el caudal liquido Q, el caudal sélido Qs la pendiente Sy y el tamafio del
sedimento d, tal que: Qs d ~ Q Sp. En la Figura 1.4 se presenta la balanza de Lane.

Figura 1.4 Esquematizacion de la balanza de Lane para la condicion de equilibrio.

La balanza de Lane interpreta perfectamente el postulado de Mackin sobre la
condicién de equilibrio de un rio aluvial. La balanza permite analizar la
tendencia del comportamiento morfolégico de un rio (direcciéon del ajuste sin
cuantificar el mismo) si se varian sus condiciones de equilibrio. De manera tal
que, un cambio en el peso: caudal liquido Q o sélido Qs, o una variacién en el
brazo de palanca: pendiente S, o tamafio del sedimento d; conducird a un
desequilibrio de la aguja hacia la erosién o hacia la deposicién (sedimentacion).
En la Tabla 1.4 se presentan ejemplos précticos de cambios del caudal liquido y/o
solido y los efectos morfolégicos esperados.

Consideremos el caso de la construccién de una presa (tercer caso en la Tabla
1.4). En este caso, en el embalse creado por la presa se va a depositar gran parte
del transporte de sedimentos, reduciéndose drasticamente el aporte de
sedimentos aguas abajo del cierre. El caudal liquido aguas abajo no se va a
reducir, al contrario, si la presa es para generacién hidroeléctrica va a regular
minimos, por la necesidad de turbinado continuo (aumento de Q minimos) vy,
generalmente, no regulan crecidas ya que el desalmacenamiento es visto como
una pérdida econémica, es decir, podemos suponer que los caudales méximos no
sufren modificaciones. Si es asi, el flujo hidrico va a experimentar un ligero
incremento (Q*) y la alimentacién sélida va a disminuir drasticamente (Qs~). Por
lo tanto, en este caso la aguja de la balanza se desequilibra indicando erosion.
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Evidentemente, la reaccién al cambio es la erosién, sin embargo, la misma no
continda indefinidamente, ya que se verifica un proceso de adaptacién para
alcanzar una nueva condiciéon de equilibrio. Para retornar al equilibrio, en este
caso, el rio mediante el proceso de erosién va a tratar de disminuir la pendiente
(Sv’) y aumentar el tamano del sedimento (d*). Es decir, el proceso de erosiéon y
disminucién de la pendiente va a ir acompafiado de un proceso de
acorazamiento estatico del lecho (granulometria més gruesa). Si las margenes son
erosionables y sin proteccién, también se produce un ajuste mediante el aumento
del ancho (B*) y de la profundidad (h*).

Tabla 1.4 Ejemplos de cambios del aporte liquido y/o sélido y efectos morfolégicos asociados.

Cambio y tendencia del ajuste Descripciéon de la accién desencadenante
o™, 00 = Sy, dt, nt,B* E_fecto a lar/go plazo de urbar.uzgaon. Incrgr/nento de caudal
7 pico y volimenes de escurrimiento. Erosién (aumento de

o, Q:r =5, dt, nt,B* profundidad y ancho del rio).

Q,Q =S;,dt, h, B Increme.ITtO de Fobg}‘tura ve}gehtal de la cuenca mediante
forestacion y aplicacion de practicas conservacionistas para el

QO, Q =5, dat,nt,B” uso del suelo. Reduccién del aporte de sedimentos. Erosion.

Qt,Q: =S;,d, ht,B* Efecto aguas aba]o_ del cierre del rio mediante la construccién
de una presa (explicado en el texto).

Q" QS =S, At ht,B* Aporte de Faudal hguldo al rio para atenuar crecidas en una
cuenca vecina (explicado en el texto).

Q, Q9 - Sl-;, b ,B” ClCon’crol de’ml.mdaaones aguas ab?l]o medlfmte la derivacion

e caudal liquido a otra cuenca vecina (explicado en el texto).

QO, Qf =St,d,h,B A/C’Flwdades de mineria h1dragllca. Incremento del aporte
sélido y caudal liquido sin cambio (o aumentado).

Q" Q;"F = Sg, A, B Deforestacmn/y c,lef.smonte para cultivos. épo.rte sélido se
incrementa mas rapidamente que el aporte liquido. Lecho de
sedimentos mas finos, cauce ancho y poco profundo.

Superindices indican: + (aumento), - (disminucién), 0 (sin cambio) y ++ o -- (aumento o
disminucién muy importantes), * (no definido).

Un proceso similar ocurre si se deriva caudal liquido (sin sedimentos) desde otro
rio, por ejemplo, para disminuir el riesgo de inundaciones en una cuenca vecina
(cuarto caso en Tabla 1.4). A partir de la seccién de ingreso del caudal derivado a
nuestro rio, se tiene: Q* y QJY, la aguja se desequilibra e indica erosién. El proceso
de retorno al equilibrio es igual al descripto precedentemente. En definitiva, el rio
va a tratar de disminuir la capacidad de transporte via una disminucién de la
pendiente (Sy’), un aumento del tamafno del sedimento del lecho (d*) y, si las
margenes son erosionables y sin proteccién, mediante un aumento del ancho (B*) y
consecuentemente de la profundidad (h*).

Veamos que sucede en el rio de la cuenca vecina desde donde se deriva el caudal
(quinto caso en la Tabla 1.4). En ese caso, a partir de la seccién de derivacién de
caudal liquido se tiene: Q- y Qs entonces la aguja se desequilibra indicando
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sedimentacién. Para recobrar el equilibrio, en ese caso, el rio mediante el proceso
de sedimentaciéon va a tratar de aumentar la pendiente (S5p*) y disminuir el
tamafio del sedimento (d-). Es decir, va a tratar de aumentar la capacidad de
transporte, ajustando ademas eventualmente, la seccién hidrdulica para hacerla
mas eficiente, reduccién del ancho (B-) y la profundidad (h).

Es necesario recordar que la balanza de Lane solo indica la direccion del ajuste, es
decir, no cuantifica los cambios. Por otra parte, si el rio esta evolucionando
debido a perturbaciones precedentes, la balanza no puede interpretar la
tendencia del ajuste debido a la superposiciéon de efectos.

1.6 PROCESOS DE EROSION-SEDIMENTACION A ESCALA DE CUENCA

En primer lugar, los procesos de erosién debido al flujo hidrico se pueden dividir
en procesos de erosion superficial (o erosion en lamina) y en procesos de erosion
lineal (o erosién canalizada). La distincion se relaciona con la divisién, que hemos
visto en el ciclo hidrolégico, entre el flujo superficial mantiforme sobre el terreno
(Qsup) v el flujo encauzado (Q).

En el flujo mantiforme el agua se mueve en forma difusa sobre la superficie del
terreno, a través de una micro-red hidrogréfica, controlada esencialmente por la
vegetacion y con un patrén de flujo no bien definido e inconsistente en el tiempo.
El flujo encauzado se da cuando el agua alcanza la red hidrografica real, es decir,
la red de drenaje controlada por caracteristicas morfolégicas bien definidas;
contrariamente al flujo mantiforme, el flujo encauzado tiene un patrén de
escurrimiento bien definido y consistente en el tiempo.

El flujo sobre el terreno es responsable de la erosién superficial o en lamina,
extendida sobre toda la superficie de la cuenca; mientras que, el flujo encauzado es
responsable de la erosion lineal o canalizada del lecho y margenes a lo largo de los
rios. Si bien la erosion superficial y la erosion lineal se relacionan en definitiva
con la lluvia, hay algunas diferencias fundamentales entre ambas.

La erosion superficial se produce por el impacto directo de las gotas de lluvia sobre
el suelo (no adecuadamente protegido por vegetacion) que origina el
desmenuzamiento o disgregacion de las particulas, las cuales son posteriormente
transportadas por el flujo mantiforme sobre el terreno hasta que se depositan en
alguna depresion del terreno o alcanzan la red hidrogréfica. Se trata de un proceso
que presenta una cierta continuidad temporal, asociada a eventos hidrolégicos
ordinarios caracteristicos de la cuenca, los cuales pueden ser magnificados
durantes eventos hidrolégicos extraordinarios. La tasa de desmenuzamiento
depende principalmente de la intensidad de lluvia, vegetacion y caracteristicas del
suelo. La tasa de transporte depende de la escorrentia superficial o flujo
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mantiforme (por lo tanto, de la intensidad de lluvia), de la vegetacién, de la
topografia y de la disponibilidad de material sélido (Basile et al., 2010).

En cambio, la erosion lineal se vincula con la capacidad de transporte del flujo
encauzado, es decir, con la cantidad de sedimento del lecho que el flujo hidrico es
capaz de movilizar hacia aguas abajo. La erosioén lineal de lecho se vincula
también con la erosion de las mérgenes a lo largo de los rios. La capacidad de
transporte depende de la tensién de corte sobre el fondo que ejerce el flujo
hidrico encauzado y de las caracteristicas sedimentoldgicas del cauce. La erosién
lineal se presenta en un tramo de flujo encauzado cuando la capacidad de
transporte local excede la cantidad de sedimento suministrado desde aguas
arriba. El caso contrario, es decir, cuando la capacidad de transporte local es
menor que el aporte de aguas arriba se produce la sedimentacién.

Entre la erosién superficial y la erosién lineal se observan formas intermedias de
erosion, tales como la erosién en carcavas y la erosién en surcos. Desde un punto
de vista hidrolégico, la erosién en carcavas puede definirse como una forma
particularmente intensa de erosion lineal, que se produce a lo largo del desarrollo
de un nuevo canal, caracterizado por una capacidad de transporte excesiva
respecto al suministro de sedimento de su cuenca de influencia.

La erosion en surcos se define como una forma severa de erosion superficial. Los
surcos, una vez que se han formado, pueden considerarse como el estado
embrionario de una carcava.

La erosion superficial y la erosion lineal estan vinculadas. Por un lado, si todos
los demas factores permanecen sin cambios, un aumento del ingreso de sé6lidos a
los cursos de agua, provenientes desde la superficie de la cuenca (erosion
superficial), deberfa limitar la erosiéon del lecho y de margenes en los cursos
(erosion lineal). Por otro lado, la erosiéon en céarcavas es frecuentemente iniciada
como consecuencia de una intensa erosién en lamina que destruye la vegetacion
de un “impluvium” (canal natural colector de lluvia).

Asimismo, la erosién en tunel es un tipo de erosiéon lineal, asociada al flujo
subsuperficial, hipodérmico o interflujo (Qnipo) a través de suelos dispersibles y/o
fracturados, que puede causar tubificacion. El proceso de erosiéon subsuperficial
por tubificacién progresa hasta que se produce el colapso del suelo que conforma
el techo, dando origen a nuevos canales y ampliando la red de drenaje.

Otros importantes procesos de erosion, también relacionados con el agua, son los
movimientos de masa, es decir, los procesos de remocién masiva de sedimentos,
tales como los deslizamientos de laderas y los flujos hiperconcentrados (flujos de
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detritos, flujos de barro, etc.). Los procesos de remocién en masa, tipicos de zonas
de montafia, se presentan durante eventos hidrolégicos extraordinarios y generan
excesivos ingresos de sélidos en los cursos de agua, desencadenando procesos de
sedimentacion notables en los cauces de la parte baja de la cuenca. Los
deslizamientos se originan como consecuencia de la saturacién progresiva de la
ladera, por infiltraciéon de agua de lluvia, que desestabiliza la masa de suelo y
origina su deslizamiento masivo profundo. Si el rio no es represado por el
deslizamiento, queda una gran cantidad de sedimento disponible para ser
transportado por el rio aguas abajo, el cual, dependiendo de la pendiente local,
puede transformarse en un flujo hiperconcentrado (pendientes mayores de 15 %).

En la Figura 1.5 se presentan los principales procesos de erosién y deposiciéon de
sedimentos que se observan en un sistema fluvial.

Procesos de Erosion
DL: Deslizamiento de laderas
FD: Flujo de detritos

EL: Erosion en laminas )
ES: Erosién en surcos S, 3

EC: Erosion en carcavas
EM: Erosion de margenes
EF: Erosion de fondo

Procesos de deposiciéon
CD: Conos de deyecciéon

DPI: Deposicién en planicie aluvial

DF: Deposicién fondo (barra puntual)
DEFC: Deposicion fondo en confluencias

Figura 1.5 Principales procesos de erosion y deposiciéon de sedimentos.

Si el rio es represado por el deslizamiento la situacién es atin mas grave, ya que
progresivamente se genera un embalse aguas arriba, y el dique natural de
sedimentos sueltos (deslizamiento) no tiene estructuras de alivio que conduzcan el
flujo en forma segura y controlada aguas abajo. Por lo tanto, llega un momento en
que el agua desborda por el coronamiento del deslizamiento y comienza a
erosionar progresivamente el cuerpo del mismo, hasta generar una brecha y
producir una onda catastréfica de agua y sedimentos que se propaga aguas abajo.
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El flujo subsuperficial (hipodérmico o interflujo) en zonas de depésitos coluviales
puede dar origen a deslizamientos someros y flujos de detritos con alta
capacidad erosiva.

Ademas de la lluvia, los procesos ciclicos de congelamiento y deshielo del agua
almacenada en los estratos superiores del perfil de suelo, pueden desencadenar
procesos de solifluccién, es decir, el movimiento lento del suelo y/o estratos de
derrubios a lo largo de una ladera.

1.6.1 Consideraciones sobre el balance de sedimentos a escala de cuenca

El balance de sedimentos a escala de cuenca depende de la interaccion compleja
entre los procesos de erosién superficial, erosion lineal y los movimientos de masa.

El sedimento erosionado esta destinado a ser transportado y depositado en otro
lugar. Una particula erosionada puede recorrer una distancia relativamente corta,
como el caso de la deposiciéon de un deslizamiento en el pie de una ladera; puede
recorrer una distancia mayor, como en el caso de un flujo de detritos que se
deposita en un cono de deyecciéon o puede ser transportada por el flujo
mantiforme sobre el terreno, ingresar a la red hidrografica y recorrer distancias
considerablemente mayores suspendida en el seno del la corriente hidrica hasta
depositarse en la planicie aluvial, en un embalse o alcanzar el cuerpo receptor,
como por ejemplo, otro rio, un lago o el mar.

Los procesos de erosion superficial, lineal y remocién de sedimentos en masa,
que afectan a los sistemas fluviales, crean problemas tanto en el sitio de
generaciéon del sedimento como en zonas alejadas del mismo. En efecto, la
deposiciéon de esos sedimentos, agudizan el problema de las inundaciones a
través de la reduccién de las secciones de conduccion de los rios, acenttian los
fenémenos de colmatacion de embalses, condicionan el regular funcionamiento
de las obras de toma para agua potable, influyen negativamente en la fauna
acuatica, pueden promover procesos de metamorfosis fluvial, etc.

El transporte de sedimentos generado a escala de cuenca puede ser evaluado, en
forma indirecta, a través de relevamientos topobatimétricos de los vasos de
embalses o mediante la utilizacion de mediciones sistematicas de caudales
solidos en diferentes secciones de cierre en los rios (ver Capitulo 4). Asimismo,
tales relevamientos y mediciones son sumamente importantes en el proceso de
validacion de distintas metodologias de célculo que se emplean para estimar el
transporte de sedimentos en rios, realizar balances sedimentolégicos en cuencas
sin registros, etc.
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Cabe senalar que no todo el sedimento erosionado ingresa a la red hidrografica y
es transportado por los cursos de agua. El volumen de sedimento transportado
por los rios es menor que el volumen de sedimento producido por los distintos
procesos de erosion mencionados anteriormente, es decir, existe una
redistribucion interna a través de la deposicién de una parte del total producido.
La relaciéon entre ambos volimenes se denomina relacién de erogaciéon de
sedimentos y es obviamente menor que 1.

1.7. CARACTERIZACION HIDRO-MORFO-SEDIMENTOLOGICA DE RIOS

1.7.1 Régimen de caudales liquidos

De acuerdo a la distribuciéon temporal del caudal a lo largo del afio hidrolégico
los rios se caracterizan como: i) perennes, ii) intermitentes o iii) efimeros.

En los rios perennes o permanentes, el caudal nunca es nulo. Atun durante el
periodo del afio sin lluvias en la cuenca, el nivel minimo del fondo del cauce se
encuentra siempre por debajo de los niveles freaticos adyacentes, por lo tanto, el
aporte del flujo subterraneo le proporcionan un caudal base ininterrumpido.
Generalmente se observan en zonas de climas himedos y se definen como aquellos
rios que tienen un caudal medible durante més del 80-90 % de los dias del afo
hidrolégico (Hedman y Osterkamp, 1982; Hewlett, 1982).

En los rios intermitentes, solo circula caudal durante la estaciéon de lluvias.
Durante el periodo del afio sin lluvias el caudal es nulo, por eso se los define
también como estacionales. En términos de distribucién temporal, son aquellos
que tienen caudal entre el 10 % y el 80 % de los dias del afio hidrolégico (Hedman
y Osterkamp, 1982). Tales rios son propios de climas semiaridos.

Los rios efimeros solo transportan agua durante eventos de lluvias
extraordinarias. Es decir, el cauce se encuentra seco durante la mayor parte del
afho y, en el caso de que no se verifiquen lluvias importantes en el afio, durante
periodos atin mayores. En términos de distribucién temporal, son aquellos que
presentan caudal durante menos del 10 % de los dias del afio hidrologico
(Hedman y Osterkamp, 1982). Estos rios son propios de climas aridos.

En los rios intermitentes y efimeros el flujo subterrdneo nunca aporta al curso
porque el nivel freatico se ubica debajo del nivel minimo del fondo del cauce y
generalmente el rio aporta al almacenamiento subterraneo durante las crecidas.
En rios efimeros, frecuentemente los depoésitos aluviales de canal se encuentran
intercalados con depésitos edlicos. Bajo un régimen efimero pueden formarse
diferentes tipologias morfoldgicas de sistemas fluviales (planicies de canales
entrelazados arenosos, rios entrelazados gravo-arenosos, etc.).
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Es necesario aclarar que algunos rios pueden ser de régimen mixto, pluvial y
nival, por lo tanto, atin cuando no se produzcan eventos de lluvia en la cuenca,
en la red hidrografica circula caudal debido a los aportes provenientes de la
fusion de nieve en la zona alta de la cuenca.

1.7.1.1 Curva de duracion de caudales

El régimen de caudales tiene una gran influencia en el transporte de sedimentos
y en la morfodindmica fluvial. Una manera de caracterizar cuantitativamente el
régimen hidrolégico de un rio es a partir de la curva de duracién de caudales
medios diarios. La misma sintetiza toda la informacién de caudales medios
diarios observados durante una serie de afios y se construye realizando un
andlisis de frecuencia mediante técnicas clasicas de estadistica descriptiva. En
tales curvas, en ordenadas se representa el caudal y en abscisas el tiempo de
excedencia (adimensional en porcentaje de dias), es decir, el tiempo durante el
cual un determinado caudal es igualado o superado: texcea=0 % corresponde al
caudal maximo de la serie (Qo) y texcea. =100 % al caudal minimo (Qioo).

En la Figura 1.6 se presentan las curvas adimensionales de duracién de caudales
medios diarios del rio Parand en Puerto San Martin (serie 1970-2016), del rio
Carcarafia en Pueblo Andino (serie 1981-2016) y del rio Pilcomayo en La Paz
(serie 1981-2013). Tales curvas fueron elaboradas a partir de datos de la Red
Hidrometeorolégica Nacional, Subsecretaria de Recursos Hidricos de la Nacion,
disponibles en http:/ /www.hidricosargentina.gov.ar.

T T T

b —=&— Rio Parana (San Martin)
OOR--—-—‘--—-—-l---- el —=— Rio Carcarafi (Andino)
Rio Pilcomayo (La Paz)

fffffffff —— Rio intermitente
— * — Rio efimero

Q/ Qo

Tiempo de excedencia (%)

Figura 1.6 Curvas adimensionales de duracién de caudales para distintos rios.

Los rios Parand, Carcarafid y Pilcomayo pueden ser definidos como rios perennes,
ya que el Qg es igual a 13100 m3/s, 30 m3/s y 16.5 m3/s, respectivamente. Sin
embargo, se observa que existe un contraste muy marcado entre sus
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comportamientos hidrolégicos. Efectivamente, sus curvas de duracién representan
casi los regimenes extremos de los rios perennes. El rio Parana es un gran rio
aluvial de llanura de muy baja irregularidad, el caudal méximo encauzado en
Puerto San Martin es Qo=30600 m3/s y el minimo es Qi00=7640 m3/s, es decir, el
coeficiente de irregularidad: CIRR=Qo/Q100~4. Si consideramos el caudal maximo
(encauzado mas el que circula por el valle aluvial) el coeficiente de irregularidad
aumenta (CIRR~8) pero se mantiene en el rango de los valores que exhiben otros
grandes rios del mundo: Ganges, Mississippi, etc. (Basile et al., 2016).

Por el contrario, el rio Carcarafia presenta una alta irregularidad: CIRR=96 (Qo=975
m3/s, Q100=10.2 m3/s). Andlogamente, la curva de duracién de caudales del rio
Pilcomayo en La Paz describe el comportamiento de un rio de muy alta
irregularidad, en este caso, el coeficiente de irregularidad es: CIRR~3275 (Qo=3585
rn3/s, Q100=1.4 m3/s).

De acuerdo a Hedman y Osterkamp (1982), las curvas de duracion de caudales en
rios intermitentes, presentan caudal para tiempos de excedencia comprendidos entre
el 10 % y el 80 %. Es decir, todas las posibles curvas de duracién de rios intermitentes
tienen caudal nulo variable entre Qioy Qso. Segtin los mismos autores, las curvas de
duracién de rios efimeros presentan caudal para texced.< 10 %, es decir, en el limite
Q10=0. En estos casos no tiene sentido definir un coeficiente de irregularidad. En la
Figura 1.6 se representan, ademads, las curvas de duracion tipicas para los rios de
régimen intermitente y efimero.

1.7.1.2 Concepto de caudal formativo del cauce o caudal dominante

Las formas y dimensiones del cauce de un rio aluvial reflejan el proceso de ajuste
al amplio rango de caudales que se observan en su curva de duracién. La idea
conceptual de que un valor tnico de caudal pueda representar la accién
modeladora del rango completo de caudales, es una simplificacion que se utiliza
para obtener relaciones de geometria hidraulica de cauces aluviales en condicién
de equilibrio dinamico.

Se recuerda que la condicién de equilibrio dindmico, de un rio aluvial a escala
temporal histérica, se observa cuando sus caracteristicas morfolégicas,
promediadas sobre un nimero de afios, no exhiben ninguna variacién en el arco
de varias décadas.

Por lo tanto, este valor tinico de caudal, que prevalece a lo largo del tiempo, es el
responsable de mantener el cauce en equilibrio o régimen. Es decir, los valores
promedio del ancho y la profundidad de la secciéon, la composicion
granulométrica y la rugosidad, la pendiente y el patrén morfolégico del cauce en
planta, se conservan relativamente invariables a lo largo del tiempo.
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Para extender la teoria de régimen a cauces naturales, Inglis (1947) introdujo este
concepto y a dicho caudal lo denominé caudal dominante Q4. De acuerdo a
Inglis, existe un caudal dominante que representa el efecto morfolégico integrado
de las variaciones de caudal a lo largo del tiempo. A partir del estudio de varios
rios aluviales del norte de India, Inglis encontré que el caudal dominante es igual
al caudal de méargenes llenas Q. El concepto de Qq en rios aluviales ha sido muy
cuestionado, entre otros por Prins y De Vries (1971) y De Vries (1993).

Es necesario sefialar que la teoria de régimen (conceptos de régimen, segiin De
Vries, 1993) surgio6 a partir de la observacién de canales de riego en las planicies
de los rios Indo y Ganges en India (Kennedy, 1895; Lindley, 1919, Lacey, 1930;
Inglis, 1941; Blench, 1957). El rango de caudales que transportaban dichos canales
era muy estrecho (muy baja irregularidad), es decir, la variacién del caudal a lo
largo del tiempo era muy pequefia comparada con la variacion que se puede
observar en los rios aluviales naturales (Garde y Ranga Raju, 1985).

Desde entonces, se han realizado diferentes propuestas para identificar el caudal
formativo del cauce o caudal dominante. Andlogamente a Inglis, otros
investigadores también han identificado el caudal dominante con el caudal de
margenes llenas, entre ellos, Dury, 1956; Schumm, 1968; Charlton, 1977; Parker,
1979; Hey y Thorne, 1986; Julien y Wargadalam, 1995; Parker et al., 2007.

Algunos investigadores han identificado el caudal dominante con el caudal Qr
asociado a una recurrencia R relativamente baja (alta probabilidad de ser
excedido), por ejemplo, R=2 afios (Bray, 1973, 1982), R=1.5 anos (Hey, 1975;
Leopold, 1994), R=1.18 - 3.26 afios (Andrews, 1980).

Schaffernak (1950) asoci6 el caudal dominante con el caudal efectivo Q.s, es decir,
con el caudal que transporta la mayor cantidad de sedimentos gruesos
(transporte de fondo) a través del tiempo. Terrel y Borland (1958) utilizaron el
mismo concepto, pero ampliaron el transporte a todas las particulas de
sedimento de tamarfio superior a los 62.5 um presentes en abundancia en el lecho.

De acuerdo a Andrews (1980), el caudal efectivo es el que transporta la mayor
parte del volumen anual de sedimentos, a través de un determinado tramo del rio,
durante un determinado ntmero de afios. En la Figura 1.7 se observa una
representacion de la metodologia para el célculo del caudal efectivo.

La curva de frecuencia relativa de caudales liquidos f:(Q) se puede obtener a
partir de la curva de duracién de caudales vista precedentemente. Por otra parte,
el transporte de sedimentos Qs puede expresarse en funcion del caudal, es decir,
Qs=F(Q). Multiplicando el transporte de sedimentos Qs por la frecuencia asociada
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al caudal Q que lo produce, £(Q), se obtiene la curva Qs x £(Q), la cual presenta
un maximo. El caudal para el cual la funcién Qs x £:(Q) es méxima es el caudal
efectivo Q.

0.020 0.5 0.0024
0.016 | 04 oots
0.012 | 0.3
0.0012
0.008 | 0.2
0.004 - | gq 0-00087
0.000 0  0.0000
0 1000 0
Q (ms) Q (m¥s)

Figura 1.7 Representacion de la metodologia para determinar el caudal efectivo.

Para la determinacion de Qe es necesario que la longitud de la serie de caudales
sea como minimo de 10 afios. Por otra parte, se deben contar con datos
morfolégicos, sedimentolégicos e hidraulicos del tramo del rio y, si es posible,
con aforos liquidos y sélidos.

El concepto de caudal dominante es apropiado para obtener relaciones de
geometria hidraulica de rios aluviales perennes (e inclusive intermitentes, con
ciertas limitaciones) en condiciones de equilibrio dindmico o en régimen. En
cambio, no es adecuado aplicar el concepto de caudal dominante en rios efimeros.

En efecto, en los rios efimeros las crecidas esporadicas, de importante magnitud y
corta duracién, dejan rastros morfolégicos persistentes, los cuales a veces no
pueden ser “borrados” por las siguientes crecidas o, alternativamente, una
crecida siguiente mucho mds importante puede alterar completamente las
condiciones morfolégicas precedentes (Billi, 2011). Consecuentemente, el cauce
no puede ser modelado por un caudal que prevalece a lo largo del tiempo, sino
que es sujeto a episodios o eventos hidrolégicos aislados, de variada magnitud,
que lo mantienen en una condicién de desequilibrio permanente. Para estudiar la
morfologia de un sistema fluvial de tipo efimero se debe considerar el efecto a
largo plazo de las crecidas que ocurren en el sistema.

1.7.2 Patron morfoldgico de los cauces en planta

Segun el patréon morfolégico de los cauces en planta, Leopold y Wolman (1957)
definen tres tipologias basicas de rios (o tramos de rios): rectos, meandricos y
entrelazados. Actualmente se reconoce un espectro mucho méas amplio de
tipologias, incluyendo diferentes combinaciones de las tres originales (patrones
transicionales) y una variedad de cauces anastomosados.
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En la Figura 1.8 se presentan los distintos patrones morfolégicos segun la
sinuosidad y el grado de subdivision de canales (Rust, 1978). Por lo general,
todas las diferentes tipologias de cauces pueden encontrarse a lo largo del curso
de un rio aluvial.

El parametro de sinuosidad se define mediante la relacién entre la longitud axial
del rio y la longitud del valle: Ps=Lr/Lv. De acuerdo al valor de dicho pardmetro,
Leopold y Wolman (1957) clasifican los rios como: rectilineos (Ps < 1.1), sinuosos
(1.1 £Ps <1.5) y meandricos (Ps 2 1.5).

El grado de entrelazamiento puede evaluarse con distintos indices y pardmetros.
Bridge (1993) realiz6 una sintesis de los distintos indices utilizados. De acuerdo a
Fried y Sinha (1993), la relacién de entrelazamiento (Br) de un tramo de rio,
puede definirse como la suma de las longitudes axiales de todos los canales
dividida por la longitud axial del canal mas ancho en el tramo. Segtiin dicha
relacién, un cauce entrelazado se caracteriza por Br>1.5, aunque para valores de
1<Br<1.5 ya se observan cauces con diferentes grados de entrelazamiento
(Makaske, 2001).

Canal simple «———= Canales multiples

Recto

Sinuoso

Meandrico Anastomosado

Figura 1.8 Patrones morfolégicos de cauces basados en sinuosidad y grado de subdivision de
canales (Rust, 1978).

1.7.2.1 Cauces rectos

Los tramos rectos pueden formarse bajo ciertas condiciones de pendiente y tipo de
sedimentos del cauce, o en tramos rectificados artificialmente. En general, es dificil
encontrar en la naturaleza rios rectos de considerable longitud. Generalmente, atn
cuando las mérgenes conformen un cauce de tipo rectilineo, el thalweg (zona de
maximas profundidades a lo largo del curso) puede mostrar distintos grados de
sinuosidad, asociada, por ejemplo, a un sistema de barras alternadas. Asimismo, en
zonas de pendientes elevadas y sedimentos gruesos se pueden observar tramos
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rectos con configuracién de hoyas y rapidos, tal patron morfolégico configura un
sistema de expansiones y contracciones verticales del flujo.

1.7.2.2 Cauces meandricos

Un cauce meandrico presenta una configuracién planimétrica sinuosa, con
Ps>1.5, formada por una serie de tramos curvos unidos mediante tramos rectos
relativamente cortos (ver Figuras 1.9 y 1.10). En los tramos curvos la fuerza
centrifuga origina una pendiente transversal de la superficie del agua y un flujo
helicoidal. Este flujo helicoidal, cuya magnitud es aproximadamente 10-15 % de
la velocidad media longitudinal, en la parte superior fluye hacia la margen
concava (zona externa de la curva) y en la parte inferior (lecho) fluye hacia la
margen convexa (zona interna de la curva). La velocidad media longitudinal es
maxima en la zona externa de la curva, donde se verifica erosién de margen y se
desarrollan hoyas profundas en el lecho, mientras en la zona interna se originan
barras puntuales por deposicién de sedimentos.

Barra puntual

(deposicion)
Thalweg Punto de

inflexion

Ancho meandro (B,)

Margen convexa

Ancho faja meandro (Bcm)

Margen céncava

Figura 1.9 Representacion esquematica de un meandro.

Muchos investigadores han tratado de relacionar pardmetros de flujo, como el
caudal medio anual, el caudal de margenes llenas, etc., con las caracteristicas
geométricas de los meandros. En la Tabla 1.5 se presentan algunas de las
relaciones funcionales obtenidas por distintos autores.

Tabla 1.5 Algunas relaciones funcionales para geometria de meandros.

Autor Relacién funcional
Inglis (1941) Lm=53.6 Qp05=6.06 B, B,=153.4 Qu,05=11.45 B
Dury (1955) Lm=54.3 Qp5 Bn=18 a 20 B
Leopold y Wolman (1960) Ln=7.3a121B!1, L,=459R0%, R~2a3B
Schumm (1968) Ln=618 Q043 M-074
Allen (1970) Ln=168 Q05

Qm=caudal medio anual, Qy=caudal margenes llenas, M=porcentaje de limo y arcilla en
sedimento de margen. Variables restantes estan indicadas en Figura 1.9. Unidades SI.
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Figura 1.10 Ejemplos de cauces meéandricos: rio Okavango, Botswana, Africa (izquierda) y rio
Strickland, Paptia Nueva Guinea (derecha), (Parker, 2006a).

1.7.2.2.1 Tipos de depositos sedimentarios en cauces meandricos

Los depésitos sedimentarios en sistemas de cauces meandricos pueden ser de: i)
barras puntuales, ii) albardones, iii) llanura de inundacién, iv) lébulos de
derrame y v) cauce abandonado. Muchos de estos depdsitos también se
encuentran en otras tipologias de cauces.

Los depdsitos de barras puntuales se generan en las zonas internas de las curvas del
cauce, se caracterizan por una disminucién gradual de la granulometria y por
una sucesion ideal de facies debidas a migracién de formas de fondo.

Los depdsitos de albardones se originan a partir de los sedimentos mas gruesos del
transporte en suspension, los cuales se depositan en las adyacencias de la margen
durante los desbordes del cauce. Se caracterizan por la alternancia de arenas,
limos y arcillas, debido a variaciones del nivel del agua en el rio y de los caudales
liquidos y solidos derivados a la planicie. Pueden estar cubiertos por vegetacion.

Los depésitos de llanuras de inundacién se encuentran en las zonas mas alejadas del
cauce. Estan formados por sedimentos de grano fino, los cuales han sido
transportados en suspensiéon y depositados en la planicie por pérdida de
competencia del flujo. Tienden a desarrollar poco espesor y pueden contener
grandes cantidades de material vegetal.

Los depdsitos de lobulos de derrame se producen por la rotura de los albardones
durante las crecidas. El sedimento que conforma el albardén es transportado y se
deposita en inmediaciones de las brechas. Generalmente presentan lentes de
arena, intercalados con arcillas y limos de la llanura de inundacién.
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Finalmente, los depdsitos de cauce abandonado dependen del mecanismo mediante el
cual se produjo la rectificacién del meandro. Estos mecanismos son descriptos
brevemente en el punto que sigue.

Si el cauce es abandonado por el mecanismo de corte por incision, el abandono es
gradual, el relleno del cauce abandonado se produce gradualmente, primero
mediante sedimentos gruesos (arenas) transportados por el fondo y luego, cuando
se va alcanzando el cierre definitivo del cauce, con sedimentos finos (arcillas y
limos) transportados en suspension.

Si el cauce es abandonado debido al mecanismo de corte por estrangulamiento, el
abandono es brusco y se crea un lago en forma de herradura de caballo, el cual es
rellenado preponderantemente por sedimentos finos transportados en suspension.

1.7.2.2.2 Mecanismos de abandono de cauces meandricos

Un cauce meandrico puede ser abandonado por corte o por avulsién (Fisk, 1947;
Allen, 1965). El corte induce una disminucién de longitud y consecuente aumento
local de la pendiente, y puede ser mediante los mecanismos de: i) corte por
incision, ii) corte por estrangulamiento.

El mecanismo de corte por incision, implica el abandono gradual del cauce,
producido por el desborde del cauce e incisién de un nuevo canal a través de los
depositos de barras puntuales que encierra el bucle del meandro. El desborde del
cauce comienza durante alguna crecida y, a medida que va aumentando la
derivacion de caudal por el nuevo canal, la erosion progresa ensanchando el
nuevo cauce. Paralelamente, el caudal por el cauce antiguo va gradualmente
disminuyendo y éste va perdiendo capacidad de transporte hasta que es
completamente cerrado. En la fase final de la evolucién puede crearse un lago
somero en forma de media luna (ver Figura 1.11 a).

Figura 1.11 Mecanismos de abandono de cauces meandricos: a) corte por incisién, b) corte por
estrangulamiento y c) avulsion (Allen, 1965). Cauce abandonado en linea de puntos.

El mecanismo de corte por estrangulamiento, implica el abandono brusco del cauce,
producido por la conexién de las dos zonas externas del bucle de un meandro. La
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conexién se realiza cuando las zonas externas de las curvas evolucionan durante el
proceso erosivo de tipo propagatorio hasta que llegan a capturarse. El canal
abandonado pierde rapidamente capacidad de transporte y el sedimento
transportado por el fondo se deposita en los extremos del cauce antiguo,
cerrandolo y creando un lago en forma de herradura de caballo (ver Figura 1.11 b).

El proceso de avulsién implica el abandono de la faja meéndrica por parte del rio,
para generar un nuevo cauce, a un nivel mas bajo, en la planicie aluvial (ver
Figura 1.11 c).

1.7.2.3 Cauces entrelazados

Los cauces entrelazados presentan un disefio de multiples brazos, denominados
anabranches, separados por barras, son anchos, las margenes no se encuentran
bien definidas y son inestables. En periodos de caudales bajos se observan dos o
mas brazos que se entrecruzan, dandole al rio un aspecto trenzado. En crecidas,
para condicién de margenes llenas, el agua puede sumergir las barras y el cauce
adquiere un aspecto de canal tnico. En la Figura 1.12 se presentan dos ejemplos
de cauces entrelazados.

w
: ¢ Figura 1.12 Ejemplos de cauces entrelazados: rio

L0 Grande, Jujuy, Argentina (izquierda) y rio Sunwapta,
§i.. Alberta, Canada (derecha).

En comparacién con los cauces meandricos, los cauces entrelazados presentan: i)
sedimentos més gruesos (generalmente no uniformes), ii) mdaltiples brazos
separados por barras, iii) pendientes més elevadas, iv) inestabilidad de los brazos
y v) menor sinuosidad. Los cauces entrelazados muestran una evolucion muy
dindmica (An et al., 2013).
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Las barras pueden propagarse hacia aguas abajo, los brazos pueden sufrir
avulsiones, es decir, la jerarquizaciéon de un brazo en desmedro de otro brazo,
por lo cual se produce el desvio del flujo hidrico y el transporte de sedimentos. El
cambio de direccién de flujo puede ocasionar la erosién de otras barras o las
mismas margenes del cauce.

Las barras pueden ser laterales, longitudinales o transversales y forman los
depésitos de canal. Las barras laterales son generalmente alargadas y se
encuentran adosadas a la margen en zonas de velocidades relativamente bajas de
la corriente principal. Las barras longitudinales se encuentran en la parte media
de los canales con el eje principal paralelo a la corriente. En éstas los sedimentos
son gruesos (gravas y arenas) depositados por pérdida de competencia del flujo.
La estructura interna muestra generalmente estratificacién masiva. Las barras
transversales al flujo principal son de formas rémbicas, con rizaduras por
inclinacién caracteristica de las capas.

1.7.2.4 Cauces anastomosados

Los cauces anastomosados presentan aspectos similares a los entrelazados,
aunque difieren por: i) maltiples canales separados por islas, ii) existencia de
grandes islas con vegetacion (no sumergidas en crecidas para condicién de
margenes llenas), iii) amplia diversidad de tipos de barras y bancos, iv)
albardones prominentes, v) caridcter més estable de los canales, vi) pendientes
mas bajas (cerca del nivel de base) y sedimentos mas finos.

En este tipo de cauces la vegetacién juega un rol muy importante como elemento
de fijacién del contorno. En efecto, las caracteristicas de cohesién del sedimento
de margen en conjuncién con el efecto de las raices que desarrolla la vegetacion,
le confieren a las margenes una mayor resistencia a la erosién vy
consecuentemente una baja celeridad de migracion lateral. En la Figura 1.13 se
presentan dos ejemplos de cauces anastomosados (Makaske et al., 2002).

Figura 1.13 Ejemplos de cauces anastomosados: rio Columbia superior, Canada (izquierda) y rio
Saskatchewan inferior, Canadé (derecha), (Makaske et al., 2002).
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Los depésitos de canal son compuestos por arenas finas, con una relacién ancho-
espesor baja. Los depésitos de albardones, flanquean a los canales e impiden su
migracion lateral, estin compuestos por limos y arenas. Los dep6sitos de marismas
y ciénagas separan cada sistema canal-albardon y estan compuestos por lutitas
ricas en materia organica. Los depositos de 16bulos de derrame son originados por
la rotura de los albardones y estan compuestos por lentejones arenosos.

Para predecir el patrén morfolégico de cauces, muchos investigadores han
desarrollado diferentes relaciones funcionales, desde empiricas hasta teéricas,
involucrando variables tales como la pendiente, el caudal, la profundidad, el tipo
de sedimento del lecho, etc. En la Tabla 1.6 se presentan algunas de estas
relaciones para prediccion del patrén morfolégico de cauces.

Tabla 1.6 Algunas relaciones funcionales para prediccién de patrén morfolégico de cauces.
Autor Relacién funcional Observacion

5,20.0041 Q025 Entrelazado (rios lechos arena)
Lane (1957) 0.0041 Qy,0-25<S,<7x104 Qp,0-25 Transicion meandrico-entrelazado

5,<0.0007 Q025 Meéndrico (rios lechos arena)
L&W (1957) Sp=0.0125 Qpr0:44 Limite medndrico-entrelazado
Henderson (1961) Sp=0.002 ds50!15 Q046 Meandrico-entrelazado (dso mm)
Ferguson (1984) Sp=0.0028 M09 Q034 Limite meandrico-entrelazado
Bray (1982) Sp=0.07 Q044 Meandrico-entrelazado (grava)
Van den Berg (1995) Sy=a 843 d50041 Q05 1&28122 E:ﬁgi?ecz ;r;igﬁgagiz'v a

L&W=Leopold y Wolman, Sp=pendiente rio (-), Sy=pendiente valle (-), Q;=caudal recurrencia 2
anos, dsp=mediana distribuciéon tamafios sedimento lecho. Variables restantes definidas en Tabla
1.5. Unidades SI.

1.7.3 Morfologia de la seccion transversal, pendiente y tipo de lecho

Las secciones transversales de los rios aluviales exhiben generalmente
caracteristicas geométricas irregulares. En la Figura 1.14 se observa la
representacion esquemadtica de la secciéon transversal de un rio con su
correspondiente planicie de inundacién, donde se indica el nivel de maxima
crecida y el nivel de margenes llenas con su ancho B y profundidad media h.

En la Figura 1.14 la escala vertical es exagerada y la horizontal es distorsionada.
Para poder proporcionarla, podemos decir que, en grandes rios aluviales de
llanura el ancho de la planicie aluvial puede ser del orden de decenas de
kilémetros, el ancho de mérgenes llenas puede ser del orden del kilémetro y la
profundidad media (mérgenes llenas) del orden de decenas de metros (B/h~100).
Mientras que, para rios mas pequefos, por ejemplo, en valles intermontanos, el
ancho de la planicie puede ser del orden de algin kilémetro, el ancho de
margenes llenas del orden de decenas de metros y la profundidad media
correspondiente del orden de algunos metros (B/h~10).
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\ B (margen llena) /
) - 7 Crecida maxima

\/ Margen llena
P — /

h (margen llena)
Valle aluvial o planicie de inundacion

A

Figura 1.14 Representacién de la seccién transversal de un rio con su planicie de inundacién.

Uno de los parametros més utilizados para caracterizar la morfologia de una
seccion transversal es la relacién de aspecto, definida mediante la relacion entre el
ancho B y la profundidad media para la condicién de margenes llenas h. En la
Figura 1.15 se presenta dicha relacién, en funcién de la pendiente, para distintos
tipos de rios aluviales con lechos de arena y lechos de grava (Parker, 2006a, 2006b;
Parker et al., 2007). Se observa que todos los rios consignados en la Figura 1.15
presentan relacién B/h>10 y las pendientes varian aproximadamente entre 3x10-2
- 3x10 para los rios con lechos de grava y entre 6x10+ - 3x10-5 para los rios con
lechos de arena.

® Lechos arena (Varios rios del mundo)

1000 E| T O Lechos grava (Alberta_Canada)
1 : A Lechos grava (Tramos Rio Colorado_EE.UU)
| © Lechos grava (Toscana_ltalia)
- | ® |echos grava (Idaho_EE.UU)
| T
. ] " |
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Figura 1.15 Relaciéon ancho/profundidad para margenes llenas, en funcién de la pendiente, para
distintos tipos de rios (lechos de arena y grava). Parker (2006a y 2006b).

Los canales estrechos se caracterizan por la relaciéon de aspecto B/h<5, mientras
que, los canales anchos por B/h>10.

En la Figura 1.16 se presenta la relacion entre el radio hidraulico y la
profundidad en funcién de la relacién ancho/profundidad (con linea llena),
conjuntamente con la pendiente en funcién de la relacién ancho/profundidad,
para rios aluviales con lechos de arena o grava (indicados con puntos). Estos
altimos datos son los mismos que los utilizados en la Figura 1.15.
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Figura 1.16 Relacién radio hidrdulico/profundidad en funcién de la relacién ancho/profundidad
(linea llena). Comparacién con S,=f(B/h) para rios aluviales con lechos de arena o grava (puntos).

La mayoria de los rios consignados en la Figura 1.16 presentan relacién B/h>20,
es decir, pueden ser tipificados como canales anchos. En estos casos, puede
asumirse que el radio hidrdulico y la profundidad media son aproximadamente
iguales, R=h. Por otra parte, es dable destacar que los rios aluviales con lechos de
arena y con pendientes Sp<1x10+4, presentan relaciones B/h>60. En ese grupo
estan incluidos los grandes rios aluviales de llanura (Parand, Orinoco,
Mississippi, Ganges, Mekong, Yang Tze, etc.).

Los rios, o tramos de rios, con lechos de arena, se encuentran
preponderantemente en la zona media e inferior de un sistema fluvial, en &reas
con planicies aluviales desarrolladas. Las pendientes tienden a ser relativamente
bajas, es decir, menores de 0.1 %. El lecho se caracteriza por tamafos de
sedimentos comprendidos entre 0.0625 mm y 2 mm (en el Capitulo 3 se aborda
en detalle la caracterizacién sedimentolégica de rios aluviales). La sumergencia
relativa, es decir, la relaciéon entre la profundidad media y el tamafio del
sedimento es muy grande. El sedimento es transportado por el fondo y en
suspensiéon para todo el rango de caudales. Mediante procesos de
erosion/deposicion, el cauce puede autoajustarse a las imposiciones de caudal
liquido/so6lido y modificar la rugosidad aluvial con diferentes formas de fondo.

Los rios con lechos de grava (incluyen desde gravas a cantos rodados con
proporciones menores de arena) se observan principalmente en zonas montanas y
pedemontanas. Estos rios forman parte generalmente de una densa red
hidrografica y muestran una fuerte variabilidad espacial y temporal de los
parametros hidraulicos, morfolégicos y sedimentolégicos. En particular, tanto los
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sedimentos que constituyen el lecho, como asi también el material sélido que
ingresa a través de los numerosos afluentes, presentan una acentuada no
uniformidad granulométrica, es decir, granulometrias extendidas (Basile, 2002).

En los tramos inferiores del curso principal el sedimento esta compuesto por arenas
y gravas. Las pendientes son del orden de 0.5 % a 2 %. El sedimento se transporta
preponderantemente durante las crecidas. En el lecho se encuentran agrupamientos
de particulas gruesas depositadas por falta de competencia del flujo cuando
disminuye el caudal. Aguas arriba, en el tramo medio, para gradientes topograficos
del orden de 2 % a 4 %, la granulometria del lecho se compone por gravas
medianas-gruesas y guijarros. El transporte generalizado de sedimentos se verifica
para crecidas importantes y es dificil encontrar algtin rasgo de formas de fondo.

En el tramo superior, para pendientes entre el 4 % y 6 %, el sedimento del lecho es
muy grueso, se observan guijarros grandes y cantos rodados. El flujo origina
saltos a partir de una obstrucciéon producida por un agrupamiento de cantos
rodados grandes (tamafios variables entre 1 m y 2 m) organizados en lineas
transversales a la corriente. Para caudales bajos la apariencia del perfil de flujo es
similar a una secuencia de escalones. Por lo tanto, la morfologia es de canal
confinado de tipo escalén con salto de fondo y hoyas. Aguas arriba, para
pendientes mayores de 7 %, la abundancia de cantos rodados grandes imbricados
limita la movilidad del lecho. Los clastos son muy mal seleccionados (amplia
gama de tamafios) y desorganizados. El flujo turbulento es de tipo a chorro y
estela, sobre clastos muy grandes no sumergidos.

Los canales tributarios de mayor pendiente de la red hidrogréfica, es decir, con
pendientes mayores de 12 %-15 %, estan constituidos por depésitos coluviales de
clastos muy mal seleccionados. El transporte de sedimentos puede ser de tipo
hiperconcentrado (flujo de detritos).

Algunos rios o tramos de rios pueden ser no aluviales. Por ejemplo, tramos de rios
cuyo lecho presenta afloramientos rocosos, rios que fluyen a través de depositos
sedimentarios muy gruesos (generalmente formados por bloques de origen
glaciar) o cauces labrados en sedimentos con elevada cohesién. Estos tipos de
cauces no pueden autoajustarse a los caudales liquidos y sélidos aportados por la
cuenca de influencia. Los eventuales cambios morfolégicos se producen con
celeridades extremadamente bajas, a tal punto que, a los efectos practicos pueden
considerarse como cauces fijos.

1.7.4 Caracter tridimensional de los procesos hidrodinamicos y morfolégicos

El transporte de sedimentos y la morfologia de rios aluviales es el resultado de la
interaccion entre el flujo hidrico y el cauce mévil que lo contiene. Desde un punto



Caracterizacion de Sistemas Fluviales

35

de vista amplio se puede decir que los procesos hidro-morfolégicos dinamicos en
rios aluviales son tridimensionales e impermanentes, como se describe en la
Tabla 1.7 (Crosato, 1996).

Tabla 1.7 Cambios en vertical, longitudinal y transversal de variables relevantes.

VERTICAL LONGITUDINAL TRANSVERSAL

FLUJO HIDRICO intercambio de masa y | intercambio de masa y | intercambio de masa y
momentum momentum momentum

* Caudal (Q(t)) entradas/salidas de | entrada Q(t) aguas entradas/salidas
Q(t) (lecho permeable a | arriba y laterales Q(t) (afluente,
almacenamiento subt.) | entrada/salidas Q(t) derivaciéon, desborde a

internas planicie aluvial)

* Velocidad (u) u(uy,up,us) u(ug,u,us), u(uy,up,us)

y régimen de flujo
* Profundidad (h) pendiente fondo, confluencias,
ancho seccién, derivaciones, desborde
rugosidad, controles planicie, etc.
de flujo, etc.

* Rugosidad (n) margenes  vegetadas, | tamafio sedimento, | secciones irregulares,
revestidas, etc. formas de fondo, etc. | tamafio sed., etc.
alzamiento y deposicién | entrada de sedimentos | entrada/salida  lateral
de particulas (aguas arriba e|de sedimentos

TRANSPORTE internas), variacién | (afluentes, erosion de
SEDII\]/?IIEENT oS capacidad transporte | margenes, . der.ivacién,
transferencia finos a

planicie aluvial)

* Erosion de
margenes

margenes (estratificac.
sed., tubificacion, etc.)

* Direccién del variacién 0 (efecto flujo | variacion @  (flujo | variacion 0 (efecto flujo
transporte () helicoidal) helicoidal, pendiente | helicoidal, pendiente del
del fondo) fondo)
* Magnitud del var. concent. sedim. |Cs y variacion | Cs y variacion Qsc.
transporte (Cs, suspension, Cs capacidad transporte,
Qsc) Qsc.
* Sedimento estratificacion del | granulometria lecho y | granulometria lecho y
del lecho (d;) material del lecho transporte transporte
niveles de fondo | nivel fondo, ancho |nivel fondo, ancho,
MORFOLOGIA | (erosién/deposicion (erosién/deposicién | ensanchamiento  cauce
del lecho) lecho) (erosién mérgenes)
caracteristicas de | caracteristicas de formas
*Formas de fondo formas de fondo,|de fondo, variacién
variacién rugosidad rugosidad
*Seccion nivel hidrico y niveles | nivel hidrico y niveles
de fondo, relacién |de fondo, relaciéon B/h.
transversal B/h.
*Configuracion ancho  seccién vy |erosion mérgenes
planimétrica curvatura,
susceptibilidad erosién | susceptibilidad susceptibilidad erosion

erosiéon de margenes

de margenes (var. carac.
margenes izq. y der.)
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1.8 AREAS DE APLICACION DE LA HIDRAULICA FLUVIAL

La predicciéon del transporte de sedimentos y la morfodinamica de los rios
aluviales es importante para el estudio de los cambios generados por eventos
naturales y por la intervencion humana en los sistemas fluviales.

Algunas de las teméticas que pueden mencionarse, relacionadas con los procesos
de erosion, transporte y deposicién de sedimentos por el flujo hidrico encauzado
en los rios, son:

e Determinacion de procesos de erosion/deposicion durante crecidas, para disefio
de obras de proteccion contra inundaciones (encauzamientos en travesias,
rectificacién del cauce, diques longitudinales/transversales, derivaciones, etc.).

e Evaluacion del impacto hidro-morfolégico producido por perturbaciones en la
cuenca a largo plazo (aumento/disminuciéon del ingreso de sedimentos,
aumento/ disminucién de caudales, extracciéon de sedimentos del lecho, etc.).

e Disefio de obras de dragados y/o encauzamientos, para el proyecto de vias
navegables, mejoramiento de la navegacién, control de inundaciones, etc.

e Estimacion de erosion en singularidades fluviales (curvas, confluencias,
estrechamientos, etc.) y en correspondencia de estructuras en general (puentes,
espigones, muelles de atraque, alcantarillas, compuertas, vertederos, etc.).

e Pronodstico de sedimentaciéon de embalses (presas para aprovechamiento
hidroeléctrico/riego/atenuacion de crecidas, etc.) y evaluacion de erosion en
tramos aguas abajo de embalses.

e Estudios hidrodindmicos y de transporte de sedimentos para andlisis de la
calidad del habitat fluvial de distintas especies.

e Prediccién de la respuesta hidromorfolégica para proyectos de restauracion de
rios.

e Evaluacion de procesos de erosiéon de margenes/lecho y dimensionamiento de
protecciones para seguridad de obras de infraestructura en general.

e Disefio del corte de un meandro para contener su propagacion (seguridad de
infraestructura: carreteras, naves industriales, edificios de viviendas, etc.).

e Disefio de canales estables.

1.8.1 Pasos metodologicos para el estudio de rios aluviales

Para abordar el estudio del transporte de sedimentos y los complejos procesos de
cambios morfolégicos en rios aluviales se recomiendan realizar los siguientes
pasos metodologicos:
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a) Anélisis hidromorfolégicos cualitativos,
b) Analisis hidromorfolégicos cuantitativos,

¢) Modelacién fisica y/o matematica.

El primer paso (a) se refiere a la aplicaciéon de principios generales de la
hidrologia, hidraulica, sedimentologia y geomorfologia para describir y
encuadrar el problema en cuestion. Esta parte del anélisis se realiza sobre la base
de datos concernientes caudales liquidos y soélidos, el tipo de cauce,
condicionantes geolégicos, caracteristicas sedimentolégicas del cauce, estabilidad
del cauce, tendencias evolutivas histéricas de erosién/sedimentaciéon del lecho,
cambios morfolégicos de la configuracién planimétrica, cambios de la seccion
transversal, cambios en el perfil longitudinal y en las caracteristicas de
composicion granulométrica del lecho.

Esta informaciéon puede utilizarse en conjuncién con datos de la cuenca de
aporte, tales como, régimen hidrolégico, uso del suelo en el pasado y en el
presente, y caracteristicas de la cuenca en relacion a litologia, suelo, cobertura
vegetal, aportes solidos, obras de saneamiento, desarrollos urbanisticos,
aprovechamientos hidroeléctricos, etc. De esta manera se pueden identificar y
caracterizar los procesos dominantes, que seran usados en el segundo paso (b).

Una vez encuadrado el problema, en el segundo paso (b), se pueden desarrollar
relaciones geomorfolégicas cuantitativas mediante ecuaciones de regresiéon que
involucren las variables principales del problema, se pueden realizar
relevamientos batimétricos, mediciones hidro-sedimentolégicas especificas,
aplicar ecuaciones de transporte de sedimentos, realizar balances sélidos, etc.
Este analisis permite verificar las conclusiones preliminares obtenidas en el paso
de andlisis cualitativos, realizar el control de la caracterizacién del problema y
también identificar otras areas que deberian ser estudiadas e investigadas con
mayor detalle.

El paso (c) de modelacién es requerido una vez que se identificaron las areas que
necesitan un andlisis con mayor nivel de profundidad. Los modelos fisicos (ver
Capitulo 10) se utilizan con éxito cuando las escalas espaciales son reducidas, por
ejemplo, para abordar el estudio de erosiones en correspondencia de estructuras,
tales como pilas y estribos de puentes, espigones, vertederos, alcantarillas, etc.
(ver Capitulo 9). Ademas, los datos de la modelacién fisica pueden, a su vez,
ayudar a calibrar un modelo matematico (ver Capitulo 8), en un proceso de
retroalimentacion.
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En este sentido, el constante aumento de la capacidad de las computadoras hace
que la modelacién matematica resulte econémica y efectiva para el pronéstico a
corto, mediano y largo plazo de los cambios morfolégicos en tramos de rios de
algunos kilémetros hasta de cientos de kilémetros; permitiendo, ademads, probar
un gran numero de escenarios hipotéticos y alternativas en cortos periodos de
tiempo. Esto incluye la aplicacién de distintos modelos hidrodindmicos y/o
morfodindmicos para estimar procesos de erosion/sedimentacion, erosion de
margenes, cambios de composicion granulométrica del fondo, etc.

1.8.2 Estudio de rios aluviales a distintas escalas espaciales y temporales

La morfologia de rios aluviales es dinamica, observandose procesos que pueden
ser caracterizados por pequefias o grandes escalas espaciales y temporales. Tales
procesos incluyen el desarrollo de formas de fondo (ver Capitulo 6), como por
ejemplo rizos, dunas, barras; la formaciéon de macroestructuras morfolégicas
como conos de deyeccién, deltas; o la erosiéon/sedimentacion del lecho a lo largo
de grandes distancias; etc. Dependiendo de la escala de interés algunos
fenémenos pueden ser solo un ruido de fondo, una componente del proceso
morfodindmico o una condicién externa (De Vriend, 1991).

Por lo tanto, en los estudios de transporte de sedimentos, la eleccién de los
procesos a tener en cuenta, y su correspondiente representacién, debe ser
realizada con extremo cuidado. Cuando se abordan estudios a grande escala
espacial y temporal, se debe considerar la presencia y posible predominio de
procesos que son despreciables a escalas mas pequefias (Di Silvio, 1993).

Por ejemplo, la alimentacién solida debido a la erosion superficial en la zona de
producciéon puede ser despreciada cuando se analizan eventos hidrolégicos
extraordinarios (corto plazo), pero se debe tener en cuenta cuando se estudian
procesos morfolégicos de rios aluviales a largo plazo, como, por ejemplo, la
sedimentacion de embalses.

En las Tablas 1.8 y 1.9 se presentan algunos de los principales procesos
hidromorfolégicos que tienen lugar en rios aluviales, con sus correspondientes
escalas temporales y espaciales (Crosato, 1996).

Si bien la dindmica del flujo hidrico y sélido tiene caracter impermanente y
tridimensional, para el estudio del transporte de sedimentos y procesos
morfolégicos asociados, frecuentemente se realiza la integracién, sobre una cierta
escala espacial o temporal, de las ecuaciones que gobiernan la dindmica de los
procesos fisicos involucrados. De este modo, los diferentes procesos se
representan con un nivel de agregacion mayor, removiéndose las variaciones que
ocurren a escalas mas pequenas.
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El flujo hidrico puede ser integrado espacialmente en vertical (profundidad) y en
horizontal (ancho), dando lugar a distintas representaciones del campo de
velocidades. Una integracion temporal fundamental, relacionada con el flujo
hidrico, es la integraciéon sobre el periodo de la turbulencia (ver Capitulo 2).
Asimismo, el transporte de sedimentos puede ser integrado temporalmente, la
integracion temporal puede involucrar diferentes periodos de tiempo (periodo de
la turbulencia, duracién de una crecida, afios, etc.) o espacialmente (en vertical,
en la seccion transversal, etc.). Por otra parte, el sedimento del lecho, a los efectos
del transporte, puede representarse por una serie de tamarios (representaciéon de
sedimentos no uniformes) o mediante un Unico tamafio (esquematizacion
monogranular del lecho).

Tabla 1.8 Escalas temporales de interés en rios aluviales (modificada de Crosato, 1996).

PROCESO ESCALA TEMPORAL

* Fluctuaciones flujo turbulento Muy pequeiia: décimas seg., segundos

* Eventos hidrolégicos extraordinarios

* Erosién local del lecho (puentes, espigones, etc.)
* Deslizamientos, Flujos de detritos/barro

* Rotura de presas (propagacién ondas abruptas)

Corto plazo: horas, dias

* Variaciones estacionales del régimen hidrolégico
* Erosion de mérgenes, variaciones anuales Mediano plazo: meses, afios
* Desarrollo y migracién formas fondo (dunas, etc.)

* Migraciéon de meandros, corte de meandros

* Migracién de bancos de arena, generacién de islas
* Recrecimiento de planicie aluvial

* Transicién a nuevo equilibrio hidromorfolégico

Largo plazo: décadas, centurias

Tabla 1.9 Escalas espaciales de interés en rios aluviales (modificada de Crosato, 1996).

PROCESO ESCALA ESPACIAL
* Longitud de saltacién de particulas Micro escala: magnitud proporcional al
* Desarrollo formas de fondo (rizos) tamafio de la particula de sedimento

* Erosion localizada del lecho, hoyas de erosién | Pequefa escala: magnitud proporcional a

* Desarrollo de formas de fondo (dunas) la profundidad de flujo

* Evolucion de barras, bancos de arena Mediana escala: magnitud proporcional al
* Evolucion de meandros ancho de la seccién transversal

* Evolucion perfiles longitudinales del fondo Grande escala: magnitud proporcional a la

* Evolucion de planicies de inundacion longitud del curso principal
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CAPITULO 2
FUNDAMENTOS DE FLUJOS A SUPERFICIE LIBRE

2.1 INTRODUCCION

El transporte de sedimentos en rios aluviales es funcion de parametros relevantes
del flujo a superficie libre, como por ejemplo, la tension de corte sobre el lecho, la
velocidad, la profundidad, etc. Por otra parte, los procesos morfodinamicos de
erosion-sedimentacion estan intimamente relacionados con las variaciones
espaciales y temporales de tales pardmetros. Por lo tanto, en este Capitulo se
realiza una descripcion de las distintas representaciones del flujo a superficie libre,
partiendo de las ecuaciones de Navier-Stokes, para el caso mas general del flujo a
superficie libre de un fluido viscoso incompresible bajo la accién de la gravedad.

A partir de la integracion de dichas ecuaciones, sobre el periodo de la
turbulencia, se derivan las ecuaciones de Reynolds. Introduciendo el concepto de
longitud de mezcla de Prandtl, se vinculan las tensiones adicionales de Reynolds
(tensiones turbulentas) con las magnitudes del flujo medio y se derivan las leyes
de distribuciéon de velocidad y de tensiéon de corte en la vertical para el flujo
turbulento permanente y uniforme. En funcién de las mismas se determinan
distintas expresiones para los coeficientes de resistencia para el flujo turbulento
completamente desarrollado.

Se presentan las ecuaciones fundamentales que permiten obtener tensiones de
corte en flujos a superficie libre bidimensionales y unidimensionales. En particular,
se describen las representaciones hidrodinamicas en su versién bidimensional en
horizontal y las ecuaciones para el flujo impermanente unidimensional y cuasi-
bidimensional, asi como también, para el flujo permanente y cuasi-permanente
gradualmente variado unidimensional. Finalmente, se describen las ecuaciones del
flujo impermanente cero-dimensional y se realiza una sintesis de las distintas
representaciones del flujo a superficie libre derivadas de Navier-Stokes.

2.2 ECUACIONES PARA FLUIDOS VISCOSOS INCOMPRESIBLES

La ecuacién de continuidad (Euler, 1755) y las ecuaciones dindmicas de Navier-
Stokes (N-S) (Navier, 1823; Stokes, 1845), para el caso del flujo de fluidos viscosos
incompresibles, proporcionan cuatro ecuaciones escalares y tienen como
incégnitas la presion instantdnea p y las tres componentes del vector velocidad
instantanea wu;. Dichas ecuaciones se expresan en forma compacta, en notacién
tensorial, como:
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ou.
—1=0 (2.1)
OX;

ou; ou;

op 0%y, oz
+U, =——F+p—"
ot ox, o Ox0x,

—pg— 2.2
P9 ox, (2.2)

p

donde, p: presién instantdanea; w;=(ui;, uz, us) o u=(u, v, w): vector velocidad
instantanea; x=(x1, X2, X3) 0 Xx=(X, y, z): vector posicién en sistema de coordenadas
cartesianas ortogonales (ver Apéndice A); t: coordenada temporal, z: posicién en
direccién vertical; p: densidad, g: aceleraciéon de la gravedad y p: viscosidad
dindmica. Unidades del S.I. (ver Apéndice A).

Obsérvese que, en notacioén tensorial, cuando aparecen dos indices iguales en un
determinado término se estd indicando una sumatoria respecto al indice repetido
(convencién de sumatoria de Einstein). El modo de proceder para obtener las
ecuaciones en cada direccion es considerando i=j=1,2,3. Por ejemplo, para i fijo
(i=1), j varia (j=1,2,3); luego, (i=2), (=1,2,3); etc.

Las ecuaciones de N-S se fundamentan a partir de la segunda ley de Newton
(F=ma). El miembro izquierdo de (2.2) representa la fuerza de inercia (masa x
aceleracion) por unidad de volumen (ma/V=pdu/dt), donde la densidad p o
masa especifica (masa por unidad de volumen, m/V) multiplica a la aceleracién
total Lagrangiana (a=du/dt) expresada en derivadas Eulerianas, es decir,
mediante la aceleracion local y la aceleracion convectiva en cada direccion x;. Por
otra parte, el miembro derecho, representa el campo de fuerzas externo aplicado
por unidad de volumen, donde el primer término representa las fuerzas
normales, el segundo las fuerzas tangenciales de origen viscoso y el tercero las
fuerzas de cuerpo debidas a la gravedad.

221 Significado dimensional de las ecuaciones de Navier-Stokes

Las variables que intervienen en las ecuaciones de Navier-Stokes pueden ser
adimensionalizadas mediante:
x p X « - tu

= , X:—I, 7 =— t = — 2.3
Uy pug I I 29

donde uo es una velocidad de referencia y I una longitud caracteristica del
sistema en estudio.

Reemplazando las expresiones (2.3) en (2.2) se obtiene:
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*

k] - 2.4
| | ot b ox g @4

uifou  .ou; u; op”  vu, ou; oz
7 +Uu = * + 2 * * T~ %

I ox; 17 ox;ox; = ox
donde v es la viscosidad cinematica. Multiplicando cada término de (2.4) por
l/us2, se obtienen las ecuaciones de Navier-Stokes escritas en forma
adimensional:

+—7‘*—— * (2.5)

En (2.5) se observan dos factores adimensionales que describen caracteristicas
bien definidas del flujo. El primero es el inverso del nimero de Reynolds:
A% 1
—=— (2.6)
u, ! Re
que representa la importancia de las fuerzas inerciales respecto a las fuerzas
viscosas:

_plP(u/t) _plfu 1 ul

Re = =— 2.7
pul (I/u)pul v @7
El segundo es el inverso del nimero de Froude al cuadrado:
gl 1
2 = 2.8
u, F? 28

que representa la importancia de las fuerzas de inercia respecto a las fuerzas de
gravedad:

2

I:2_p|3(u/t)_p|3u 1 _u
pgl’ [/upgl® gl

Un ntimero de Froude (Reynolds) elevado no significa que las fuerzas de gravedad
(viscosas) sean pequefias, sino que la influencia de éstas, en las caracteristicas
dinamicas del flujo, es pequefia respecto a la influencia de las fuerzas de inercia.
Anélogamente, un namero de Froude (Reynolds) bajo indica una gran influencia
de las fuerzas de gravedad (viscosas) respecto a las fuerzas de inercia.

(2.9)

2.2.1.1 Leyes de semejanza

En modelacién fisica, dos flujos caracterizados por el mismo numero de
Reynolds presentan semejanza dindmica respecto a las fuerzas de resistencia
viscosa, por lo tanto, en prototipo (subindice p) y modelo (subindice m) se debe
satisfacer la relacion:
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u,l
Pl ly _Pulule . Py (2.10a),(2.10b)
“’p l"’m Mr

donde el subindice r indica la relacién de escala entre variables del prototipo y
del modelo, es decir, u:=up/um (relacién de escala de velocidad), I;=I,/I (escala
de reduccién geométrica). En el caso de un mismo fluido en igualdad de
condiciones de densidad y viscosidad (pr=1, 1i,=1), de (2.10b) se obtiene:

u = 2.11)

Esta relaciéon no es compatible con la que se obtiene basdndose en la semejanza
dindmica respecto a las fuerzas de gravedad, es decir, planteando la condicién de
igualdad del namero de Froude en prototipo y modelo. Efectivamente, a partir
de la definicién de F y dado que g=g,/gm=1, se obtiene:

u
R NN, (2.12)y (2.13)
gp by JOnln

En los modelos fisicos hidraulicos no es necesario satisfacer la (2.11) y la (2.13)
simultdneamente, ya sea porque una fuerza (gravedad) predomina sobre la otra
(viscosidad) o viceversa, ya sea porque directamente una de las dos no interviene
en el problema. Por ejemplo, en la modelacién fisica del flujo laminar (bajos valores
de Re) en un conducto o en un medio poroso, las fuerzas de gravedad pueden
despreciarse, por lo tanto, la igualdad de Re en modelo y prototipo permite
establecer la semejanza dinamica entre ambos. Por otra parte, en la modelacién
fisica del flujo turbulento (valores elevados de Re), a superficie libre en un tramo
de rio o canal, las fuerzas viscosas pueden despreciarse, por lo tanto, la igualdad
del nimero de Froude en modelo y prototipo asegura que exista semejanza
dindmica entre ambos. En el Capitulo 10 se abordaran estos conceptos con maés

profundidad.

2.2.2 Ecuaciones de N-S expresadas en funcion del tensor de tensiones

Consideremos las ecuaciones de N-S expresadas en funciéon del tensor de
tensiones. Con la ayuda de la ecuacién de continuidad, el término de esfuerzos
viscosos puede expresarse como:

2u. . ou;
I TR B LT (2.14)
OX;OX; OX; | OX;  OX
Reemplazando (2.14) en (2.2), incorporando el vector G de la fuerza de gravedad
y reordenando, se obtienen las ecuaciones de N-S expresadas como:
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ou. ou. _ 1 aTij +G

ot ox; pox,

(2.15)

donde las componentes del vector G se expresan mediante (ver Apéndice A):
G, =(G,.G,.G;)=(9S,.0,-9) (2.16)

y T es el tensor de tensiones, constituido por 9 componentes, el cual queda
expresado como:

T, =—po6,+2uS, =—pd +p{aui +6UJ] (217)
! ! ! ! OX;  OX;

donde S; es el tensor de velocidad de deformacion y §; es el delta de Kronecker:
&;=1 para i=j, 6;=0 para i#j.

2.3 FLUJO LAMINAR EN UN CANAL RECTANGULAR ANCHO
2.3.1 Distribucion de tensién de corte y presion en la vertical para flujo laminar

Consideremos el caso de un flujo laminar permanente y uniforme que se
desarrolla en un canal rectangular ancho, inclinado un angulo pequefio ¢
respecto a la horizontal, como se muestra en la Figura A.2 (Apéndice A).

El flujo es rectilineo unidireccional bien ordenado, entonces las componentes del
vector velocidad v=u» y w=us son nulas, la inica componente no nula es u=u.
Ademads, como el flujo es permanente, la aceleracioén local es nula y, dado que es
también uniforme, la aceleracién convectiva es nula. Por lo tanto, u=u; no varia
ni en el tiempo ni en la direccién x=x;. Ademads, se supone que no existe efecto de
las paredes laterales (muy ancho) entonces u tampoco varia con y=x.. Es decir, u
solo puede variar en la direcciéon z=x;. Por lo tanto, el vector velocidad
instantanea tiene por componentes:

u, =(u,(%;),0,0)=(u(z),0,0) (2.18)
Las componentes no nulas del tensor de tensiones (2.17) que interesan a los

efectos de determinar la distribuciéon de tensiones, presiones y posteriormente
velocidades en vertical son:

du, du
—u—t=py—= 2.19
T3 de3 “dZ T (2.19)
Ty =—P (2.20)

Se recuerda que, debido a la simetria del tensor de tensiones, 131=T13 y T11=T22=-p.
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Por lo tanto, considerando que t31=T13=T y T11=-p, pero tanto 131 como t11 no varian
conxi (flujo uniforme), las ecuaciones de Navier-Stokes (2.15) se reducen a:

o i=1 0=-—+gS 2.21
1 o dz gy (2.21)
. i=2 o1 (2.22)
p dy
o i=3 0= _1ldp_ (2.23)
p dz

donde Sy, es la pendiente del fondo. La (2.22) establece que la presién es constante
en la direcciéon transversal y=xo. Integrando (2.21) y (2.23) imponiendo
respectivamente tensién de corte y presiéon nulas en la superficie libre (z=h), se
obtiene la variacion lineal de tension de corte en la vertical:

2(2)=pg(h-2)s, :fb(l—%) (2.24)

donde 1v: tension de corte sobre el fondo, expresada como:
T, =pghS, (2.25)

y la variacién lineal de presion en la vertical (presién hidrostatica):
z
p(z)=pg(h—2)=pgh[1—ﬂ (2.26)

2.3.2 Ley parabdlica de distribucion de la velocidad en la vertical

Igualando (2.19) y (2.24), es decir, vinculando la tensién de corte con el gradiente
de velocidad, e integrando, se obtiene el perfil parabdlico de distribucién de
velocidades en la vertical:

gS
va (2hz-2?) (2.27)

u(z)=

La expresion de la velocidad media en la vertical U es:
1 z=h
U== [u(z)dz (2.28)
h z=0

Por lo tanto, reemplazando (2.27) en (2.28) e integrando se obtiene la velocidad
media en la vertical, U:

U= QSSVb h? (2.29)
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Planteando u(z)=U se obtiene que la velocidad media en la vertical se presenta
para z/h=0.42. Por otra parte, el caudal especifico o caudal por unidad de ancho
q (m?2/s), se expresa como:

q=Uh=g—Sbh3 (2.30)
3v

En la Figura 2.1 se representan esquematicamente las distribuciones de
velocidad, tension tangencial o de corte y presion en la vertical.

7 A
\V/ u(z) (2) p(2)
a, i
h |
8] T=pghSy pgh

Figura 2.1 Representacién de u(z), T(z) y p(z) en un canal ancho en régimen de flujo laminar.

2.3.3 Observacion sobre el flujo laminar en ambientes naturales

En ambientes naturales, el flujo laminar, analizado en los puntos anteriores, se
presenta en algunas situaciones particulares, por ejemplo, en el caso del flujo de
agua en un medio poroso, donde la velocidad es extremadamente baja y la
longitud caracteristica es del orden de la dimensién de los poros de la matriz de
suelo. Por el contrario, en rios aluviales, el flujo laminar es inexistente.

Efectivamente, la transicion entre régimen laminar-turbulento, para el flujo a
superficie libre en canales naturales, se observa para valores de Re comprendidos
entre: 500<Uh/v<12500. Si consideramos:

U=1m/s, h=1 m, v=106 m2/s — Re=10¢ (2.31)

Es decir, el valor de Re es varios 6rdenes de magnitud mayor que el valor
correspondiente a la transicién (pasaje de laminar a turbulento). Por lo tanto, el
flujo laminar es practicamente inexistente en canales naturales abiertos.

24 ECUACIONES DE REYNOLDS

Las ecuaciones de Navier-Stokes describen la dinamica del campo de flujo
instantaneo, en la escala macroscopica mas pequefia posible, de fluidos viscosos
incompresibles y son validas para flujos laminares y turbulentos. Sin embargo,
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debe considerarse que dichas ecuaciones son mas adecuadas para representar la
dinamica de flujos bien ordenados y regulares, como los flujos laminares.
Mientras que, no son apropiadas para representar flujos turbulentos, entre otras
cosas porque, dadas las caracteristicas fluctuantes instantdneas del campo de
velocidad, no es posible simular numéricamente dicho campo de flujo turbulento
instantdneo en un modo econémicamente razonable.

Es decir, la resolucién directa de las ecuaciones de N-S, para el flujo turbulento,
resulta prohibitiva desde el punto de vista del tiempo y de los recursos
computacionales necesarios, inclusive para problemas que presentan escalas
temporales y espaciales sumamente restringidas.

Por lo tanto, para flujo turbulento es necesario realizar promedios temporales
(integracion temporal) de las variables involucradas en las ecuaciones de N-S. De
esta manera, el abordaje matematico es mas accesible (y también es mds accesible
para nuestra mente). Tal procedimiento de integracion fue propuesto por
Reynolds (1895).

En un flujo turbulento los valores locales e instantaneos de la velocidad y la
presion sufren fluctuaciones irregulares y desordenadas a través del tiempo
como se muestra en la Figura 2.2.

t

»
»

Figura 2.2 Representacion de la evolucién temporal de la velocidad instantdnea.

Por lo tanto, de acuerdo a Reynolds (1895), es posible definir un flujo medio bien
ordenado al que se le superponen las fluctuaciones turbulentas:

u=ua +u’ 2.32
1 1 1

p=p+p’ (2.33)

Donde, #;, p: promedio temporal (representan la parte de flujo bien ordenado)
y u!,p': fluctuaciones o pulsaciones turbulentas.
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T
El promedio temporal es: u;, = _il_'.[ui dt (2.34)
0

para T suficientemente grande el promedio temporal de las pulsaciones
turbulentas de velocidad (o presién) es cero:

1T
uj=—fu/dt=0 (2.35)
TO

Las siguientes operaciones que involucran promedios temporales son validas:

®_ix
0s 0s
Reemplazando las variables dependientes en las ecuaciones (2.1) y (2.2) por (2.32)

y (2.33), e integrando cada término expandido (es decir, promediando
temporalmente) se obtiene:

2 A
o, +U, ou, =_1@+Vﬂ_gg_ u ou; (2.37)
ot OX; p OX, OXOX; oX; OX;

a+b=a+b , const.b=const.b (2.36)

ou. ou’
_O J _O

J —_— =
éxj

— 2.38a,b
axj (238a,)

7

Las ecuaciones (2.37), obtenidas por Reynolds (1895), son idénticas a las
ecuaciones (2.2) de Navier-Stokes, solo que representan el flujo promedio y
aparece un término adicional asociado a las fluctuaciones de velocidad debido a
la turbulencia. Las ecuaciones (2.38a,b) son iguales a la ecuacién (2.1) de Euler y
estdn indicando que tanto el flujo promedio como las fluctuaciones turbulentas
satisfacen la ecuacion de continuidad.

2.4.1 Ecuaciones de Reynolds en funcién del tensor de tensiones medio y del
tensor de tensiones total medio

Las ecuaciones (2.37) pueden ser escritas en funciéon del tensor de tensiones
medio. En efecto, utilizando la ecuacién de continuidad y las expresiones (2.36),
el término adicional de fluctuaciones turbulentas puede expresarse como:
A 7 aTa
o ou/ _ ou; U}

Tox,  ox

(2.39)
i
ademas, el término de esfuerzos viscosos se expresa como en (2.14) pero para

valores promedios. Por lo tanto, reemplazando esos dos términos en (2.37) y
reordenando se obtiene:
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ou; ou; 10 —— 0z
Lyg —t+=="—"|7. —pu/Uu’ J-qg— 2.40
ot e, pax,.(” puru) I ox (240
donde 7; es el tensor de tensiones medio:
ou, ou;

] I

expresado en funcién de la presion hidrodinamica media y del tensor de
velocidad de deformacién medio S;; que brinda las tensiones de origen viscoso.

En (2.41) & es el delta de Kronecker: §;=1 para i#j, 6;=0 para i=j.

Por lo tanto, el tensor de tensiones total medio para flujos turbulentos, queda
definido mediante la contribucién del tensor de tensiones medio y el tensor de
tensiones turbulentas de Reynolds:

T; =1 —pui’u’j (2.42)

Como mencionado anteriormente, las ecuaciones (2.40) (idénticas a las (2.37)) fueron
obtenidas por Osborne Reynolds (1895) y muestran que, para el flujo turbulento, las
ecuaciones de Navier-Stokes mantienen su forma siempre que se utilicen valores
promedios temporales de velocidad y presiéon y se agreguen los esfuerzos medios
turbulentos, denominados también tensiones adicionales de Reynolds.

El tensor de tensiones turbulentas o tensiones de Reynolds tiene como cuadro:

Iyo! ryo! !
Tir Teiz Tias uu; U Uy UpUg

— — Iyy! ! oyt
T =| T Tip T [P uu; u,u, U,u, (2.43)

Ttar Ttz Tras Ugly Usl;  UgUg

Las componentes diagonales son tensiones normales (presiones), las cuales
usualmente son mucho mdas chicas que la presiéon hidrodindmica media. Las
componentes rectangulares son tensiones tangenciales (tensiones de corte), de las
cuales solo tres son independientes ya que el tensor es simétrico. Por lo tanto,
existen seis componentes independientes que se agregan como incégnitas en las
ecuaciones de Reynolds (2.37) o (2.40).

Consecuentemente, tendremos cuatro ecuaciones disponibles (ecuacién de
continuidad + tres ecuaciones escalares dinamicas) para un total de diez
incégnitas (una presion media, tres componentes de velocidad media y seis
tensiones adicionales de Reynolds). En la modelaciéon de la turbulencia, el
problema fundamental de encontrar ecuaciones o condiciones adicionales para
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remediar tal disparidad se denomina “problema de cierre de la turbulencia”, el
cual actualmente no tiene una solucién de carécter general.

Sustancialmente, la estrategia seguida ha consistido en relacionar, de alguna manera
fisicamente plausible, las tensiones de Reynolds con las magnitudes del flujo medio
y sus gradientes. Algunos de los pioneros en esta temética fueron Boussinesq (1877)
y Prandtl (1925). En particular, este altimo introdujo una ecuacién empirica basada
en el concepto de longitud de mezcla, la cual, a pesar de las criticas de las cuales ha
sido objeto (sobre todo en lo referido a modelacion de la turbulencia), proporciona
resultados satisfactorios en numerosos problemas précticos.

Para finalizar con las ecuaciones de Reynolds, vemos que, con la ayuda de la
ecuacion de continuidad, el término convectivo en (2.40) puede expresarse como:

. ouu;
g, M Y, (2.44)
OX;  OX;
Reemplazando (2.42) y (2.44) en (2.40) se obtiene:
- omu; oT;;
o O L% g o (2.45)

ot ox, _paxj 87,

]

Esta forma de expresar las ecuaciones de Reynolds va a ser de utilidad, mas
adelante, para analizar la distribucion de tensién, presiéon y velocidad en la
vertical de un flujo turbulento permanente y uniforme.

2.4.2 Tensiones turbulentas en funcién de magnitudes del flujo medio

Las tensiones inducidas por el flujo turbulento, debido a las fluctuaciones de
velocidad, pueden ser explicadas conceptualmente analizando un flujo
turbulento paralelo. El elemento de area dA, ilustrado en la Figura 2.3, es
atravesado hacia arriba y hacia abajo de pequefias cantidades de flujo. Si el flujo
es hacia arriba (w' positiva) se produce un efecto de retardo del fluido
inmediatamente superior a dA (u' negativa) y viceversa.

Z A

X
»
>

Figura 2.3 Elemento fluido en el seno de un flujo turbulento paralelo.
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La cantidad de movimiento (momentum) por unidad de volumen (masa especifica x
velocidad, considerando w' negativa, ver Figura 2.3) es: -pw'. El caudal masico que
atraviesa dA se expresa como: -pw'dA. La adveccion de ese caudal masico
infinitesimal por la velocidad ', origina una variacién de la cantidad de movimiento
y una fuerza actuante sobre el plano inmediatamente inferior que resulta igual a:
dF=-pdAw'u'. Por lo tanto, la tensién de corte es: r=dF/dA= -pw'y', cuyo valor medio
se expresa como: 7,(z) =—pu'w'.

Para evaluar las tensiones tangenciales turbulentas asociadas a las componentes
fluctuantes o pulsantes del campo de velocidad es necesario realizar alguna
hipotesis sobre éstas altimas.

La hipétesis mds simple fue propuesta por Prandtl (1925), para el caso de un flujo
paralelo permanente, cuyo flujo medio es paralelo al eje X, y presenta una
distribucién no uniforme de la velocidad media temporal @ como se indica en la
Figura 2.4.

X

»
»

Figura 2.4 Esquematizaciéon de velocidad no uniforme media temporal.

Consideremos una particula de fluido sujeta a fluctuaciones de velocidad u', w'
en las dos direcciones. Si dicha particula agota su movimiento transversal en un
recorrido de longitud 1, partiendo de un nivel inferior de velocidad t(z-1), la
diferencia de velocidad serd (expandiendo en series de Taylor truncadas al
primer orden):

—u(2)—u(z—1) ~1 [ 3T
Au'=u(z)-u(z I)~I[dzj (2.46)

Si viceversa, la particula parte de un nivel superior de velocidad a(z+l), la
diferencia resulta:

" _u(z)~1 (38
Au"=u(z+1) U(Z)Nl[dzj (247)
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Si ahora, la diferencia Au' y Au" se consideran como las fluctuaciones
instantaneas transversales de la velocidad en el estrato de nivel z, se puede
escribir que el valor medio de dichas fluctuaciones es:

w[= 2 (aut+fau)=1 (d”j 248

dz

La longitud 1, denominada por Prandtl “longitud de mezcla”, representa el
recorrido (transversal a la direccién longitudinal del flujo) que una particula de
fluido debe efectuar para que la diferencia entre la velocidad original y la
velocidad del nivel en la cual se posiciona sea igual a la media de la fluctuacién de
velocidad en la direccién longitudinal x.

En este sentido, existe una cierta analogia entre 1 y el recorrido medio libre de las
moléculas en la teorfa cinética de los gases, con la diferencia que en este caso se
trata de volumenes infinitesimales de fluido, es decir, particulas macroscépicas en
la escala espacial mas pequefia posible.

La hipoétesis se completa considerando que la velocidad de fluctuaciéon u' es del
mismo orden que la velocidad de fluctuacién w', es decir:

du

ulx|wix == (2.49)

dz
Ademas, se debe considerar que estdn correlacionados negativamente. Es decir,
que, en la fluctuacion desde el nivel inferior hacia z, con velocidad positiva w', se
tiene un valor negativo de u'. Por otra parte, en la fluctuacién desde el nivel
superior hacia z, con velocidad negativa w', se tiene un valor positivo de u'.
Consecuentemente, el valor medio se puede expresar como:

~—al? (du)z (2.50)
~ i :

1

uwW =—ofu’||w

siendo o un coeficiente de correlaciéon de las componentes de la velocidad, cuyo
valor es ciertamente distinto de cero. Si dicho coeficiente se congloba en el valor
(no determinado todavia) de la longitud de mezcla 1, se puede escribir que:

du)’
uw' =— 17 (J (2.51)
dz
Y, por lo tanto, la tensiéon turbulenta se vincula con el flujo medio mediante:

2
t(z)=—-puW =p Iz(zgj (2.52)
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Esta es la importante férmula de Prandtl para el cédlculo de las tensiones
tangenciales turbulentas en un flujo permanente paralelo, que presentan una
variaciéon de la velocidad en vertical debido a la presencia de una pared o fondo.

La longitud de mezcla 1 se puede expresar, multiplicando la distancia a la pared z
por la constante de Von Karman (kappa: ):

l=xz (2.53)
Por lo tanto, la formula de Prandtl-Von Karman resulta:
du )’
1(2)=—puW =p x*z° (dj (2.54)
z

donde k=0.4 es la constante de Von Karman.

2.5 FLUJO TURBULENTO EN UN CANAL RECTANGULAR ANCHO

2.5.1 Distribucion de tensiéon de corte y presion en la vertical para flujo
turbulento

Consideremos el caso de un flujo turbulento permanente y uniforme que se
desarrolla en un canal abierto ancho, como esquematizado en la Figura A.2
(Apéndice A).

En esta situacion el vector velocidad tiene por componentes:
u; = (uy(%,),0,0)=(u(z),0,0) (2.55)

Las componentes no nulas del tensor de tensiones total medio (2.42), que
intervienen en la determinacién de la distribuciéon de tensiéon y presion en la
vertical son:

du, —— du
T,=p—rt-puu,=p—-puw'=1 (2.56)
13 dX3 13 dZ
Ty =—P—pUl; =—p—pw? =-p (2.57)

Se recuerda que, debido a la simetria del tensor de tensiones: T31=T1. En (2.57) la
contribucién de la pulsacién turbulenta vertical puede despreciarse ya que se ha
comprobado experimentalmente que es mucho madas pequefia que la presion
hidrodindmica media, por lo tanto, a T3 lo denominamos directamente -p y
consecuentemente T1=T»=Ts=-p. Por otra parte, a T3 dado por (2.56) se lo
denomina genéricamente t.
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T31=T13=1 y Ti=-p no varian con x; (flujo uniforme), por lo tanto, las ecuaciones
de Reynolds (2.45) y, en particular, la ecuacion de momentum en direccién x=x;
(i=1) se reduce a:
0=——+g9S 2.58
oS (258)
Para i=2 (y=x2) se obtiene que la presion no varia transversalmente, es decir, es
constante en y=x, para un z=x3 asignado. Por otra parte, la ecuaciéon de
momentum en direccion z=x; (i=3) se reduce a:
1d
0=—-P 4 (2.59)
p dz
Integrando la (2.58) imponiendo tensién de corte nula en la superficie libre z=h,
se obtiene la variacién lineal de tensién de corte en la vertical:

«(2)=pg(h-2)s, (2.60)
Reemplazando en (2.60) la tensién de corte sobre el fondo:
7,=pghS, (2.61)

se obtiene:

t(z)=rb[1—rzl) (2.62)

Analogamente, integrando la (2.59), especificando presién nula en z=h, se
determina la distribucién de presién hidrostatica en la vertical:

z
p(z)=pg(h—2)=pgh(1—ﬁj (2:63)
Re-escribiendo la (2.56) se distinguen las dos componentes de la tensién de corte:
—— du
T=—-pUW + p— 2.64
p Ky, (2.64)

El primer término de (2.64) se asocia a las tensiones de origen turbulento (tensiones
adicionales de Reynolds) y el segundo a las tensiones viscosas. De acuerdo a (2.62),
la distribucién de tensién de corte en vertical sigue una ley lineal, la cual se
representa esquematicamente en la Figura 2.5.

Las tensiones viscosas son importantes solo en flujo laminar. En cambio, en flujo
turbulento las tensiones viscosas se observan solo en un estrato de pequefio
espesor cercano a un fondo “hidraulicamente liso” (subcapa viscosa & intacta).
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Figura 2.5 Representacion de la variacion de tension de corte en la vertical.

2.5.2 Ley logaritmica de distribucion de la velocidad en la vertical

Para derivar el perfil de distribuciéon de velocidad en vertical, del flujo turbulento
uniforme, consideramos la expresion empirica de Prandtl (1925) para representar
las tensiones turbulentas (o tensiones de Reynolds) en funcién de las magnitudes
del flujo medio en régimen permanente y uniforme:

2

—— du

t(2)=—puW =p?2° | (2.65)
dz

Planteamos, ademds, que en una regiéon proxima al contorno la tension de corte

se mantiene constante e igual a T, es decir, a la tensiéon de corte sobre el fondo,

dada por la (2.61):

1(2)="1, (2.66)
Por lo tanto, igualando (2.64) y (2.65) se obtiene:
du)’
2 52

T, =pK 27| —— 2.67
b =P ( dz ) (2.67)

Operando algebraicamente y luego integrando tenemos:

T AT
du = »/P de — l:r(z)zL/plnszci (2.68), (2.69)
K K

La constante de integracion c; se obtiene especificando la condicion: (zo)=0, es
decir, estableciendo una distancia zo a partir del fondo donde a=0:

C, =- [T/P Inz, (2.70)

i
K
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Reemplazando (2.70) en (2.69) obtenemos la ley logaritmica de distribucién de la
velocidad en vertical para un flujo turbulento uniforme:

u(z) 1, [Zj @2.71)

w ok \Z

donde u- es la velocidad de corte, definida como:

u =" =[ghS, 2.72)
p

La ecuacién (2.71) representa la ley logaritmica de distribucién de la velocidad en
vertical, denominada también como ley de la pared. Si bien ha sido derivada para
una regioén cercana al fondo, existen evidencias experimentales y de campo que
demuestran su validez para la totalidad de la profundidad de flujo. Los valores
de zo han sido obtenidos a través de experimentos efectuados considerando
contornos hidraulicamente lisos y rugosos (Nikuradse, 1933).

La ley logaritmica de distribucién de la velocidad en vertical es ampliamente
aceptada debido a que puede ser justificada con ciertos argumentos teodricos,
como, por ejemplo, la hipotesis de longitud de mezcla de Prandtl (como ha sido
desarrollado aqui), el razonamiento dimensional de von Karman o el andlisis
asintético de Millikan (Cheng, 2007).

La velocidad de corte u- puede estimarse a partir de (2.71) utilizando mediciones
de velocidades en vertical. Es decir, mediante la diferencia entre valores medidos
de G(z) a diferentes z, de (2.71) se obtiene:

U, = K[M} (2.73)

Inz,-Inz,

2.5.2.1 Distribucion de la velocidad en contornos hidraulicamente lisos

Para flujo turbulento uniforme en un canal abierto ancho e hidraulicamente liso
se identifican tres regiones (Nakagawa et al., 1975). Dichas regiones se
esquematizan en la Figura 2.6. Indicando con z la coordenada vertical (z=0
coincide con el fondo) y con h la profundidad de flujo, tales regiones son:

1) La region de la pared: z/h < 0.2, donde las escalas de longitud y de velocidad
son v/u- y us, respectivamente, donde v es la viscosidad cinematica del agua y u-
es la velocidad de corte, definida como u~=(tv/p)1/2, siendo 7y la tensiéon de corte
sobre el fondo y p la densidad del agua; esta es la regiéon mas importante para la
produccion de turbulencia de pared.
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2) La region de la superficie libre: 0.6 < z/h < 1, en esta region, las escalas de
longitud y de velocidad son la profundidad de flujo h y la velocidad méaxima Gimax
respectivamente; esta region se encuentra influenciada sustancialmente por los
procesos de la superficie libre y en ella es valida la ley de defecto de la velocidad.

3) La region intermedia: 0.2 <z/h< 0.6, que no se encuentra fuertemente influenciada
por cualquiera de las propiedades de la pared o de la superficie libre. En esta zona, la
produccién de energia turbulenta y la disipacién son aproximadamente iguales,
siendo z la escala de longitud y u- la escala de velocidad.

Algunos autores establecen que la region de la pared tiene un espesor
comprendido entre el 15 % y el 20 % de la profundidad de flujo (Nakawaga et al.
1975; Bathurst, 1982; Nezu y Nakawaga, 1993), otros estudios le otorgan un
espesor mayor, especificamente del orden del 50 % de la profundidad (Ferguson
y Ashworth, 1992; Wilcock, 1996).
z
|

AvA

Regién de la
Superficie libre

Regioén
a(z) Intermedia

Region de
"""""""""""""""""""" la pared
M_f ks S Subcapa viscosa

Figura 2.6 Regiones del flujo turbulento (hidr. liso) en un canal (Nakawaga et al., 1975).

Un contorno se define hidrdulicamente liso cuando existe una subcapa viscosa de
espesor & en proximidad del fondo, dentro de la regién de la pared, en la cual
predominan los efectos viscosos.

Esto se observa cuando: ks<0.458 (2.74)

donde ks es la altura de rugosidad equivalente de Nikuradse.
El valor de zo referido a § es: zq =0.016 (2.75)

El espesor aproximado § es: s=111 (2.76)
Us
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14

Reemplazando (2.76) en (2.75): zo =0.11 (2.77)

U

Sustituyendo (2.77) en (2.71) y realizando simples pasajes algebraicos se obtiene:

42)_;5 In££j+5.5 (2.78)
U. 14
Pasando a logaritmo decimal:
9(2) _575 Iog(u* Z}Ls.s 2.79)
U. 14

Se observa que para el flujo turbulento hidraulicamente liso el perfil de velocidad
es independiente de la altura de rugosidad equivalente de Nikuradse k.

Nezu y Nakagawa (1993) sostienen que la ley logaritmica es vélida s6lo en la
region de la pared y que las desviaciones a dicha ley deben ser tenidas en cuenta
considerando una funcién de estela, tal como la propuesta por Coles (1956).

Es necesario notar que, numerosos datos experimentales y de campo han
evidenciado la validez de la ley logaritmica para la totalidad de la profundidad
de flujo y, por lo tanto, en la mayoria de las aplicaciones practicas sigue siendo
atil suponer que dicha ley describe la distribucion de la velocidad en toda la
profundidad de flujo (Gonzalez et al., 1996; Basile et al., 2011).

La ley logaritmica, como la ley potencial (que veremos més adelante), no reproducen
correctamente el perfil de velocidades en canales estrechos, con relaciéon
ancho/profundidad<5, donde las corrientes secundarias hacen que la velocidad
maéxima se verifique por debajo de la superficie libre (Nezu y Rodji, 1985).

2.5.2.1.1 Consideraciones sobre el espesor 8 de la subcapa viscosa

En la subcapa viscosa predominan los efectos viscosos. Por lo tanto, la
distribucién de velocidades en esa zona sigue una ley lineal dada por:

T(Z)=/l((jj—l; L 0(2) _uz (2.80)

U 14
7(z)=1,=pul

Igualando la (2.80) con el perfil logaritmico dado por la (2.71), para z=3 y
considerando zo=0.01 8, se obtiene el valor teérico: 6=11.5 v/ u-.
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Se trata de un valor tedrico ya que existe una zona de transicién entre el perfil
lineal y el logaritmico. Dicha zona de transicién se extiende desde z=(5 a 30) v/ us,
como se muestra esquemadticamente en la Figura 2.7.

1
logaritmico

o,
K

.
transicion
.

o

lineal s 5=11.5v/u-

Z() -

» U

Figura 2.7 Esquematizacién de la zona de transicién del perfil de velocidad.

2.5.2.2 Distribucion de la velocidad en contornos hidraulicamente rugosos

En canales con contornos hidraulicamente rugosos (turbulencia completamente
desarrollada), en la region de la pared la escala de longitud es representada por la
altura de rugosidad equivalente de Nikuradse ks y la escala de velocidad por u-.

En general, ks es funcion de la forma, altura y ancho de los elementos de
rugosidad, asi como de su distribucion espacial. Las observaciones
experimentales sugieren que cuanto mas uniformes son y mds uniformemente
distribuidos estan los elementos de rugosidad en el lecho del canal, mas se acerca
ks a la altura real de las protuberancias (Schlichting, 1955).

Un contorno se define hidraulicamente rugoso cuando los valores de ks o u-
aumentan de tal manera que se rompe la subcapa viscosa préxima al fondo.

Esto se observa cuando: ks>60 (2.81)

Para contornos con rugosidad uniforme zo es igual a (Nikuradse, 1933):

z, =0.033 k (2.82)
Sustituyendo (2.82) en (2.71) y realizando simples pasajes algebraicos se obtiene:
u(z) 55 |n[kij+8.5 (2.83)
u* S

pasando a logaritmo decimal:
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U(2) _5.75 1og (ki}s.s (2.84)

U.

S

Se observa que para turbulencia completamente desarrollada la expresiéon del
perfil de velocidades es independiente de v, siendo solo funcién de la altura de
rugosidad equivalente de Nikuradse.

2.5.2.3 Régimen de transicién

En régimen de transicién tanto v como k; intervienen en la expresion del perfil de
velocidades, una expresion analitica para dicho régimen puede escribirse
combinando los dos efectos a la manera de Coolebrook-White, como:

u(z)

e

= 5.75 log U 2 (2.85)
0.11v +0.033 u. k,
2.5.2.4 Namero de Reynolds del contorno. Limites de comportamiento

Los limites de comportamiento pueden expresarse en funciéon del nimero de
Reynolds del contorno, dado en funcién de la velocidad de corte y de k:

Re, = 4K (2.86)
v
De (2.74), (2.76) y (2.81) se obtiene:
e Hidrdulicamente liso: Re-<5
e Transicion: 5<Re-<70
¢ Hidrdulicamente rugoso: Re«> 70

La distribucion de velocidades puede ser expresada en forma general
considerando los datos experimentales de Nikuradse como:

UI(JZ ) _5.75 log (kij + B, (2.87a)

S

donde la funcién de rugosidad Bs=f(Re:) se expresa mediante:

B, = (5.75 log Rex+ 5.5 )¢ 03913 (log Re-)*™ 8.5(1 _ ¢~04982(log Re.)*™ j (2.87b)

En la Figura 2.8 se grafica la funcién de rugosidad dada por la ec. (2.87b), la cual
representa muy bien los datos experimentales de Nikuradse. En particular, para
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régimen turbulento hidraulicamente liso: Bs=5.5+5.75 logRe« y para régimen
turbulento rugoso (turbulencia completamente desarrollada): Bs=8.5.

10
954
94
8.5+ ‘
81 I

o 75+ |
74

|
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1
6.5 + 6) |
|
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|
|
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|

61 Transicion

5.5
5 T —

1 10 100 1000
Re-

Figura 2.8 Funcién de rugosidad Bs=f(Re>).

2.5.2.5 Velocidad media en la vertical

Utilizando (2.71) y (2.28), cambiando en esta ultima el limite inferior de
integracion de z=0 a z=z, (la ley logaritmica es singular en cero), se determina el
valor de z para el cual G(z)=U (velocidad media en la vertical). El valor es: z =
0.368 h (z=e1 h) a partir del fondo.

Reemplazando dicho valor en (2.78), (2.83) y (2.85) se obtienen respectivamente la
velocidad media en la vertical para los distintos tipos de contornos:

e Hidraulicamente liso:

Y_ss |n[“* hj+3 ~25 |n(3'3“* hj ~5.75 |og(3'3“* hj (2.88)
1%

U. 14 14

e Hidraulicamente rugoso:

Y 25| |46=25mn| 1N |=575 1og 110 (2.89)
U k Kk k

S S S

e Transicion:

Y _57510g u.h (2.90)
U. 0.3v+0.09u. k,
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2.5.2.6 Coeficientes de resistencia para flujo turbulento completamente
desarrollado

Reemplazando la velocidad de corte dada por (2.72) en (2.89), obtenemos la
ecuacién de Chezy:

U=cC,hs, (2.91)

donde el coeficiente de Chezy, C (m/2/s), queda expresado como:

C =18log (lkl—hj (2.92)

S

De (2.91), recordando la definicién de velocidad de corte e incorporando la
relacion entre los coeficientes C de Chezy, n de Manning y f de Darcy-Weisbach,
se puede escribir:

16
Uu_C _h 8 2.98)

0 Jg nfg
A partir de (2.92) y (2.93) se obtienen las relaciones entre la altura de rugosidad
equivalente y los coeficientes de resistencia n de Manning (s/m?/3) y f de de Darcy-

Weisbach ( - ):
-1
n=h" {18 log (f—hﬂ (2.94)

S

. 2.03log (ﬂj—hJ (2.95)

7

En rios aluviales, con fondo plano, ks se considera generalmente proporcional al
tamafio de los granos mds gruesos presentes en el sedimento del lecho. Por
ejemplo, ks=3ds (Van Rijn, 1984), k=2des (Engelund y Hansen, 1966), k=3ds4
(Kampuhis, 1974). Donde con d,, se indica el didmetro del sedimento para el cual
el x % es mas fino (esto se vera con més detalle en el Capitulo 3).

S

En general, si el fondo no es plano y existen ondulaciones, la altura de rugosidad
equivalente va a depender del tamafio de grano y de las dimensiones de las
ondulaciones: ks=ks(grano, forma), como se vera en el Capitulo 6.

A partir de (2.93) e introduciendo la expresiéon de la velocidad de corte
u=(ghSp)?/2, la velocidad media en vertical se obtiene como:
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C h¥?g}? (a)
U= %h“ Sy? (b) (2.96)

42 /8g h"? s> (c)

A partir de (2.72) y (2.93) se puede obtener una expresiéon de resistencia que
vincula la tensién de corte sobre el fondo y la velocidad media en la vertical:

C U2
E :Tb:% (a)
U U U h*/ pgn?uU?
woJans, o | 0T @0
yo)
fu?
- =n= (c)

Para un canal rectangular ancho la profundidad local h en una vertical cualquiera
es igual a la profundidad media en la seccion: hn=A/B e igual al radio hidraulico:
R=A/P.

Para un canal ancho, no necesariamente rectangular, la profundidad media es
igual al radio hidraulico. Por lo tanto, reemplazando la profundidad local h por
la profundidad media en la seccién, se pude estimar el coeficiente de resistencia
global para la seccion transversal con (2.92), (2.94) o (2.95), la velocidad media en
la seccion transversal U con la correspondiente de (2.96) y la tension de corte
media en la seccién con la correspondiente de (2.97).

En el caso mas general, es decir, cuando el canal no es ancho, en las ecuaciones
mencionadas se debe utilizar el radio hidraulico.

2.5.3 Ley potencial de distribucién de la velocidad en la vertical

El perfil de distribucién de velocidad en la vertical puede ser representado por una
ley de tipo potencial. Aun cuando dicha ley sea considerada empirica, en muchos
trabajos se reporta que los perfiles de velocidad medidos en canales abiertos
anchos son adecuadamente representados por la ley potencial (Hinze, 1975;
Gonzalez et al., 1996; Bergstrom et al., 2001).
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La ley potencial es un modelo alternativo para representar la distribucion vertical
de la velocidad en canales abiertos. Chen (1991) presenté un modelo potencial
generalizado de distribucién de velocidades en canales abiertos y analizé los
rangos de aplicaciéon de diferentes exponentes. En general, la ley potencial se

expresa como:
W(2)_p (i] (2.98)
U Z

donde B y m son un coeficiente y un exponente, respectivamente. Sobre la base
de consideraciones tedricas, Chen (1991) demuestra que, para que exista un
acuerdo perfecto entre la ley potencial y la ley logaritmica, el producto de kx, m, B
y e (donde e es la base de los logaritmos naturales) debe ser igual a 1. A partir de
esta condicion, sustituyendo los valores de e y k, se obtiene la siguiente
expresion:

m f=0.9197 (2.99)

En la literatura se reporta que el exponente m varia entre 1/4 y 1/12 para
diferentes contornos y, en el caso de adoptar la formulacién de Manning, el
exponente m es igual a 1/6 (Chen, 1991; Yen, 2002, Cheng, 2007).

Considerando m=1/6, la relacién (2.99) y el valor de z=0.033 ks (flujo turbulento
completamente desarrollado), la ley potencial de distribucién de la velocidad en
la vertical dada por (2.98) queda expresada como:

_ U6
0(z) _g7 (kiJ (2.100)

U

S

A partir de (2.98) es posible determinar el valor de z para el cual t(z)=U, donde
U es la velocidad media en la vertical. Integrando y operando algebraicamente se
obtiene:

_h
(m+1)'"

Para m=1/6, se obtiene z=0.397 h. En modo general, reemplazando (2.101) en
(2.98), la velocidad media queda expresada como:

v__# {ﬂ] (2.102)

U. :(m+1) z,

z= (2.101)

Consecuentemente, de (2.98) y (2.102) se obtiene:
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u(z) z)"
T_(m+1)(hj (2.103)

Es decir, el perfil de la velocidad queda expresado en funcién de la velocidad
media en vertical y la profundidad de flujo.

Otra manera de expresar la ley potencial es en funcién de Gimasx y h. Teniendo en
cuenta que la velocidad maxima se observa para z=h, de (2.98) se obtiene:

e _ (ﬂj (2.104)

Por lo tanto, de (2.98) y (2.104) se deriva la ley potencial, expresada en funcién de
Umax ¥ h, de la siguiente manera:
— m
z z
u(z) _ (—j (2.105)

Comparando (2.103) y (2.105) se deduce que Gmsx=(m+1) U. Con esta expresion es
posible estimar la velocidad media a partir de medir la velocidad superficial y
luego determinar expeditivamente el caudal. Esto es particularmente practico
durante crecidas extraordinarias ya que en tales ocasiones es dificultoso realizar
mediciones tradicionales. Efectivamente, adoptando m=1/6 (Manning), se
obtiene: U=0.857 Qmax.

A partir de mediciones de perfiles de velocidad en el Rio Parand, Basile et al.
(2011) desarrollaron tres relaciones funcionales que vinculan el exponente m de
la ley potencial con el coeficiente de Chezy adimensional (C=C/g!/?), el
coeficiente de rugosidad de Manning (n) y el factor de friccion de Darcy-
Weisbach (f). Las férmulas obtenidas se expresan como:

m=1.1605 C;***  (R2=0.819) (2.106)
m =0.9874 n®>**  (R2=0.858) (2.107)
m=0.5308 ¥  (R2=0.819) (2.108)

Es necesario sefalar que los coeficientes de determinacion obtenidos fueron
todos superiores a 0.8 y, en todos los casos, mas del 94 % de los datos estuvieron
comprendidos entre £10 % de variacion de la ecuacién de mejor ajuste.

Hinze (1975) propuso una expresion donde se relaciona empiricamente el
exponente m con el factor de friccién f de Darcy-Weisbach, ya sea para régimen
hidraulicamente liso o rugoso, mediante: m=r {05, con r=0.8-1. La misma relacion,
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pero con r=0.88, ha sido precedentemente utilizada por Zimmermann y Kennedy
(1978) para estimar el perfil de velocidades en rios aluviales.

2.5.3.1 Coeficientes de resistencia para flujo turbulento hidraulicamente rugoso

Adoptando zo=0.033 ks (flujo turbulento completamente desarrollado), exponente
m=1/6 (Manning), conjuntamente con la relaciéon de similitud entre perfil
logaritmico y potencial: mp=0.9197 y reemplazando en la férmula de velocidad
media dada por (2.102) se obtiene:

U h 1/6
—=8.35 (—j (2.109)
U. k

S

Reemplazando en (2.109) la expresion de la velocidad de corte: u-=(ghSp)'/2, se
obtiene la ecuacién de Chezy dada por (2.91), donde el coeficiente de Chezy

queda expresado como:
6
C=26 [kﬂj (2.110)

S

A partir de (2.110) y considerando las relaciones entre los distintos coeficientes de
resistencia al flujo dada por (2.93), se obtienen las relaciones entre la altura de
rugosidad equivalente k; y los coeficientes n de Manning y f de Darcy-Weisbach:

16 ie
n=k L _om [LJ (2.111a),2.111b)

26 ' Jf k

S
2.5.4 Distribucion de intensidad de turbulencia relativa en la vertical

La turbulencia no es una propiedad particular del fluido, es una condicién de
flujo que se da para elevados valores del niimero de Reynolds Re. Consiste en un
campo de velocidades fluctuantes que interactda y deriva su energia a partir del
campo de flujo medio. La turbulencia es disipativa ya que la energia cinética de
un flujo turbulento se disipa bajo la influencia de la viscosidad, por lo tanto, la
turbulencia no puede mantenerse por si misma, debe derivar energia del flujo
medio (Tennekes y Lumley, 1972). La turbulencia también produce difusién,
debido a intensos procesos de mezcla, de gradientes de momentum y otras
magnitudes escalares como concentraciéon de sedimentos, temperatura, etc.

Un campo de velocidades turbulentas (ver Figura 2.2) puede ser descripto por
magnitudes estadisticas. Por ejemplo, la intensidad de turbulencia, para cada
componente longitudinal, transversal y vertical (ui=u, u;=v, us=w), puede
caracterizarse mediante el valor r.m.c. (raiz media cuadratica) de las pulsaciones
turbulentas (desvio estandar):
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o, = \/uﬁ , O, = \/V% . Oy = \/ﬁ (2.112a,b,c)

Las distribuciones de intensidad de turbulencia en la vertical para cada
componente, védlidas en el entorno 0.1<z/h<0.6, se expresan como (Nezu, 1977):

o,(2)=D,u. e " 5 (2)=D,u.e " & (z)=D,u.e " (2113a,b,)

con D,=23, Dy=1.63, Dy=1.27 y Av=A=Aw=1 (Nezu, 1977). Para flujo 2DV,
diversos autores han obtenido: D,=2.26, D,,=1.23, 1,=0.88, A,=0.67 (Nezu y Rodi,
1986); D.=2.04, Dw=1.14, 1,=0.97, A»w=0.76 (Kironoto y Graf, 1994). La distribucién
de intensidad de turbulencia relativa en la vertical ru(z) (ver Figura 2.9), puede
obtenerse normalizando cu(z) con la velocidad G(z) dada por la (2.103):

(2)= o,(z) D, u e®EM

@) DU GInT —

La intensidad de turbulencia relativa es importante, por ejemplo, para el
dimensionamiento de protecciones del cauce contra erosién, cuando el valor de ry
cerca del lecho (z/h~0.1) se incrementa por encima de los valores normales:
r~0.10-0.12 (Escarameia y May, 1992). Por ejemplo, adoptando m=1/6, D,=2.04,
M=0.97 y considerando la (2.93), de (2.113d) para z/h=0.1 se obtiene:

r, = 2.3ﬂ (2.113¢)
c

2.5.5 Distribucion de viscosidad cinemaética turbulenta en la vertical

Asi como en el flujo laminar se desarrollan tensiones viscosas asociadas a la
viscosidad molecular p, puede pensarse que en el flujo turbulento las tensiones
turbulentas se asocian a una viscosidad turbulenta mediante (Boussinesq, 1877):

— duo
r(z)=-puW = pg, — (2.114)
dz
donde &, se denomina viscosidad cinemaética turbulenta o coeficiente de difusiéon
turbulenta de momentum. La viscosidad dindmica turbulenta es = p &m.

Es necesario sefialar que, contrariamente a p y v, los coeficientes de viscosidad
turbulenta 1 y &m no son propiedades del fluido, sino que varian en funcién de la
magnitud de las pulsaciones turbulentas y de la distancia al fondo, efectivamente,
comparando con la expresion de Prandtl-Von Karman (2.54), se obtiene:

rt(z): —pUW = p k* 2° (((j:i_jj (z—j} = pgm(z—jj (2.115)
H_J

Em
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La distribucion vertical de la viscosidad cinemética turbulenta juega un rol
importante, por ejemplo, en el proceso de suspensiéon de sedimentos en rios
aluviales. Para obtenerla se debe considerar el perfil logaritmico de distribuciéon
de velocidades dado por (2.71), la distribucién lineal de tension de corte dada por
(2.62) y la definicién de tensiéon de corte sobre el fondo dada por (2.72).
Efectivamente, reemplazando en (2.114) la distribucién lineal de tensiones dada
por (2.62) y utilizando (2.72) se obtiene:

du z z
—=r,|1-=|=pul|l1-— 2.116
pony =1~ 1= pui(1-2] @119
de (2.71) se tiene que:
0(z)="(Inz-Inz,) (2.117)
K

derivando (2.117) respecto a z tenemos:
aw_u
dz «xz

(2.118)

Reemplazando (2.118) en (2.116) y reordenando se obtiene la distribucién vertical
de viscosidad cinematica turbulenta:

e (2)=xu, z[l—%} 2.119)

La distribucién vertical dada por (2.119) es de tipo parabdlica, tal como se
esquematiza en la Figura 2.9, conjuntamente con @(z), ©(z) y ru(z).

Z A

Y u(z) 7 (z) &m(2) 1u(2)

Tb=pghSp (1/4)cu+h ¢, g"?/C

Figura 2.9 Representacién de las distribuciones: t(z), 1(z), ém(z) y 1u(z) para flujo turbulento.

Se observa que em asume valores nulos en el fondo (z=0) y en la superficie libre
(z=h). Mientras que &m es maximo para dem/dz=0, es decir, el valor maximo de e
se encuentra en z=h/2:
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K U, h (2.120)

1

El valor medio en la vertical es: &, = 5 K u.h (2.121)

2.5.6 Difusion de magnitudes escalares por accién de la turbulencia

La turbulencia produce la difusiéon de magnitudes escalares tales como calor,
concentraciéon de sedimentos en suspension, contaminantes, momentum, etc. La
difusién de tales magnitudes escalares puede representarse, por analogia con la
difusiéon turbulenta de momentum, mediante la ley de Fick:

ac
F=—(D e 2.122
(D+e)= (2122)

donde F: flujo en direccién z de la magnitud escalar considerada, D: coeficiente
de difusion molecular, ¢.: coeficiente de difusion turbulenta, c: concentracion.

El valor de D depende de la magnitud escalar considerada. Calor en agua:
D=0.2x10¢ m?/s. Sal en agua: D=2x10 m?2/s. La relacion &./em también depende
de la magnitud escalar considerada, generalmente su valor es aproximadamente
igual a la unidad, por lo tanto, se puede asumir que &. = &m.

La continuidad de una genérica magnitud escalar, se expresa en palabras como:
Entrada-Salida=Variacion temporal. Considerando una porcién dz y utilizando
la ecuacion (2.122) se obtiene:

2
% _ _‘2_'; _ g% (2.123)

que describe un proceso de difusion pura, siendo e=(D+¢.) el coeficiente de difusion.

2.6 FLUJO IMPERMANENTE BIDIMENSIONAL HORIZONTAL (2DH)
2.6.1 Integracién de las ecuaciones de Reynolds 2D

Asumiendo aceleraciones verticales despreciables la tercera ecuacién dinamica
de Reynolds se reduce a la distribuciéon hidrostatica de la presioén en la vertical,
quedando conformadas las ecuaciones de Reynolds 2D (Defina, 2000).

En hidrdulica fluvial es comtn adoptar una representacion de flujo
bidimensional horizontal mediante la integracion a través de la profundidad de
flujo h de las ecuaciones de Reynolds 2D.
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Para problemas de flujos a superficie libre, los términos de presién y gravedad
(primera y segunda ecs. dinamicas de Reynolds) pueden ser escritos como:

10 0z

_- > 7 )= —q =W 2.124
pax(p+p92) 9= (2.124)
10 0z

~=—(p+pg2)=—g—2 (2.125)
p oy oy

donde z,, es el nivel de la superficie libre o cota del pelo de agua.

Integrando en la vertical, a través de la profundidad de flujo, las ecuaciones
dindmicas 2D de Reynolds se obtiene un modelo hidrodinamico bidimensional
en horizontal (2DH), cuyas ecuaciones dinamicas son:

0 o 0 oz,
—(hU)+—=—(B,hU? )+ —(B,hUV )+ gh—2 + -2 =0 2.126
5 (V)2 (BU?)e Z(ARUV )+ gh s 2 (2126)
0 0 0 oz, T

a(hv)+&(ﬂ2huv)+5(ﬂ3hvz)+ghaw+%:0 (2.127)

y cuya correspondiente ecuacion de continuidad integrada en vertical es:

%, O (hu)+Z(hv)=0 (2.128)
ot ox oy

donde U(x,y,t), V(x,y,t) son las velocidades medias en la vertical en direcciones x

e y respectivamente; Ty, Ty son las componentes en direccion x e y de la tension

de corte sobre el fondo.

2.6.2 Términos residuales y condiciones en limite inferior de integracion

Los términos residuales son consecuencia de la distribuciéon no uniforme de la
velocidad en vertical. Los mismos pueden ser estimados a partir de los
denominados coeficientes de Boussinesq B1, B2 y Bs para flujo permanente:
ZW ZW ZW
) 1 ¢ __ 1 ¢,
ju dz, ﬂZ:—Juvdz, ﬂ3=—2Jv dz  (2.129a,b,c)
huv hv zb

Zy Zy

Py

" hu?

Las ecuaciones de cierre del modelo 2DH, es decir, las condiciones en el limite
inferior de integracién en vertical, quedan definidas por las componentes de la
tension de corte sobre el fondo, las cuales se obtienen a partir de (2.97a) como:

P9 (U 2C+2V2)1/2U g, =P8 v QC’LZVZ)MV (2.130a,b)

Ty
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Andalogamente, se podria haber utilizado (2.97b) para expresar (2.130a,b) en
funcién de las velocidades medias en vertical U y V, de la profundidad h y del
coeficiente de rugosidad de Manning n.

2.7 FLUJO IMPERMANENTE UNDIMENSIONAL. ECS. DE SAINT VENANT
2.7.1 Integracion de las ecuaciones de flujo impermanente 2DH

Integrando en el ancho las ecuaciones del flujo impermanente bidimensional
horizontal (2DH) se obtienen las ecuaciones del flujo impermanente
unidimensional gradualmente variado.

La ecuaciéon dinamica resultante, expresada en funcién de las variables
dependientes Q(x,t) y zw(Xt), es:

2 -_—
a x 7 a X

y la correspondiente ecuacién de continuidad es:

A R _, (2.132)

a X

donde Q es el caudal, A el &rea transversal mojada, P el perimetro mojado, 7, es la
tension de corte media sobre el perimetro mojado y B es un coeficiente que
representa el efecto de la no uniformidad de la velocidad en el ancho de la seccién:
1
hu ?

B=—=[U’dA (2.133)
A

donde U es la velocidad media en vertical y U es la velocidad media en la
seccion: U=Q/A. Para flujo turbulento (como el que analizamos) y secciones
transversales compactas: f~1. Si la seccién no es compacta 3 debe ser evaluado
dividiendo la seccién compuesta en subsecciones.

La ecuacion de cierre del modelo hidrodindmico unidimensional, para la tension
de corte media sobre el perimetro mojado de la seccion, puede obtenerse a partir
de (106a) como:

- _p9U° _pgQ’
b ™ C2 _CZAZ

= pgRS, (2.134)

o utilizando (2.97b):
_ _pgn’U°® _ pgn’Q’
Ty = RY? = AZRY?

= pgRS, (2.135)
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Donde S es la pendiente de friccion, expresada en funcién de Chezy en (2.134) o
de Manning en (2.135) y R=A/P es el radio hidraulico, si el canal es ancho el
radio hidraulico puede reemplazarse por la profundidad media en la seccién
transversal.

La ecuacién (2.131) plantea la conservacién de la cantidad de movimiento y es
expresada en funcion de Q y h como se utiliza generalmente en las aplicaciones
précticas. La ecuacién de continuidad (2.132) conjuntamente con la ecuacién
dindmica (2.131) constituyen las ecuaciones que gobiernan la dindmica del flujo
impermanente gradualmente variado unidimensional. Las mismas ecuaciones
fueron derivadas por Barré de Saint Venant (1871).

2.7.2 Ecuacion dindmica unidimensional

La ecuacion dindmica dada por (2.131) es posible derivarla a partir de la segunda ley
de Newton (F=m a) aplicada a un volumen de control: V.=AAx (ver Figura 2.10).

La fuerza de inercia, (masa x aceleracién) por unidad de volumen se expresa como:
m du ou  —ou
= =p| —+U —
ot OX

v, o Pt

c

(2.136)

Donde, la densidad o masa especifica p multiplica a la aceleracién total, material
o sustancial dU/dt, expresada sucesivamente en términos de derivadas
Eulerianas, es decir, en términos de aceleracién local y convectiva.

Z A

B
'L"'H\ 5

Zy

{L—A\-—J

Plano de referencia

Figura 2.10 Esquematizacién del volumen de control y fuerzas actuantes.

Las fuerzas externas actuantes sobre el volumen de control son las de gravedad,
friccién y presion, es decir, F=Fg+F+F,. La fuerza de gravedad por unidad de
volumen, actuante en la direccion del flujo, considerando que el dngulo a es
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pequetio (a<7° es decir, pendiente de fondo S,<12 %), por lo cual, sen a=tg a=Sp
(ver Apéndice A) se expresa como:

i:pg AAx S, b
Vv A Ax

c

gs, (2.137)

La fuerza de fricciéon por unidad de volumen, actuante sobre la superficie del
volumen de control en contacto con el cauce, opuesta a la fuerza de gravedad, es:

F, __fbl:’Ax__pgRSf P_

-pgs, (2.138)

V A AX A

C

donde, como visto anteriormente, S¢ es la pendiente de friccién, expresada
mediante una ecuacién valida para flujo permanente, las demas variables ya
fueron definidas.

La resultante de la fuerza de presiéon por unidad de volumen se expresa como:

lim

Fo(X)-F(x+4x)  10F, 1 o[1/2)pgh’B] _oh
Ax—0 N e ——=—p0— (2139)
A Ax A 0Ox Bh OX OX
Por lo tanto, de acuerdo a la segunda ley de Newton, reemplazando y
reordenando, la ecuacién dindmica del flujo impermanente gradualmente
variado se expresa en funcién de U y h, como:
l£+g£+a—h—8b+8f =0 (2.140)
got g ox ox

La (2.140) es la forma basica de la ecuaciéon de momentum unidimensional
obtenida por Saint Venant (1871). La misma puede escribirse como:

1 1 2
é%+%(%+h+zbjz—sf (2.141)

El primer término del miembro izquierdo es la pendiente de aceleracién local S,,
la cual puede interpretarse como la ganancia o pérdida de energia debido a la
impermanencia del flujo.

El segundo término (derivada entre paréntesis) es la pendiente de energia -S.. Es
decir, si el flujo es permanente (S,=0) la pendiente de friccién es igual a la
pendiente de energia, S.=S;. Si, ademas, el flujo es uniforme (la velocidad y la
profundidad no varfan con x) se tiene S,=St. Expresando z.=z,+h y llamando Sy
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a la pendiente de la superficie libre, se observa que, en flujo permanente
uniforme: Sp=5,,=5:.

En general, hasta ahora hemos visto que en todas las posibles representaciones
del flujo a superficie libre (3D, 2DH, 1D) la pendiente del fondo es solo funcién
del espacio, es decir, se considera que el fondo permanece fijo en el tiempo. En el
caso de erosion/sedimentacion, el fondo sera movil, es decir la cota del fondo sera
también funcion del tiempo, z,=f(x,t). Por lo tanto, a las incégnitas U(x,t) y h(x,t)
se le agrega una nueva incégnita zp(x,t), con Sp=-0z,/ ox.

Evidentemente es necesario incorporar una tercera ecuacién para resolver el
problema a fondo moévil. La misma es la ecuacion de continuidad de sedimentos,
la cual establece la conservacién del volumen sélido (en forma andloga a la
conservacion del volumen liquido). En este caso, como veremos en el Capitulo 8,
el problema aumenta su complejidad.

2.7.3 Ecuacion de continuidad unidimensional

Consideremos el volumen de control esquematizado en la Figura 2.10. La
ecuacion de continuidad establece la conservacién del volumen en el mismo y
puede expresarse en palabras como: Entrada - Salida = Variaciéon temporal (en
este caso del volumen liquido). Es decir:

[Q(x)4t] - [Q(x+ Ax)At] = [A(t + At )Ax — A(t)4x] (2.142)
Reordenando y dividiendo por Ax At se obtiene:

A(t+4t) - At) | Qx+4x)-Q(X) _,
At AX B

(2.143)

donde el primer término del miembro izquierdo de la (2.143) representa el
cociente incremental del area respecto al tiempo y el segundo representa el
cociente incremental del caudal respecto al espacio. Pasando al limite para Ax—0,
At—0 se obtiene la ecuacion de continuidad en forma diferencial:
A + Q_ 0 (2.144)
a X
De la (2.144) se observa que dA/dt=-0Q/dx. Por lo tanto, si el gradiente espacial
del caudal es negativo: dQ/dx<0 (entra méas de lo que sale), el gradiente temporal
del area es positivo: dA/dt>0 (se almacena). Por el contrario, si el gradiente
espacial del caudal es positivo: 0Q/9x>0 (sale mas de lo que entra), el gradiente
temporal del area es negativo dA/dt<0 (se produce un desalmacenamiento).
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El ingreso o egreso de un caudal lateral qi por unidad de longitud Ax puede ser
representado incorporado, respectivamente, la correspondiente contribucién en
el primero o en el segundo término de la ecuacion (2.142).

Para un canal prismatico rectangular A=Bh y considerando que Q=AU,
reemplazando en (2.144) y operando, se obtiene:
121

é+é’(Uh)=0 o A AN g, (2.145a,b)
a & a & X

Donde el primer término de (2.145b) se conoce como tasa de elevacion, el segundo
como almacenamiento de prisma y el tercero como almacenamiento de cufia.

2.7.4 Curva h-Q en flujo impermanente gradualmente variado

La curva h-Q en flujo impermanente gradualmente variado asume una forma de
lazo, donde se observa que, para un dado h, el caudal en creciente es mayor que
el caudal de flujo permanente y uniforme, por el contrario, en la fase de bajante el
caudal es menor que el correspondiente a flujo permanente y uniforme (ver
Figura 2.11).

h4
hmé)( ---------------------------
bajante " flujo
uniforme
h ........ ®
chiente
Qu Qméx Q

Figura 2.11 Curva h-Q para flujo impermanente y flujo permanente uniforme

Reemplazando en la ecuaciéon dinamica (2.131) la expresion de la tensién de corte
media dada por (2.135), sustituyendo z,=zp+h y considerando 9dzp/dx=-Sp, se
obtiene:

2Q (pQ*/A)  oh n2Q>
+ +gA——-0gAS,+9—==0
a X o T T RE

(2.146)
Despreciando los términos de inercia (aceleraciéon local y convectiva) en la
ecuacion (2.146) y despejando el caudal Q se obtiene:

Q=Q [Lia—hjﬂ

2.147
S, OX ( )
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Donde Q. es el caudal en condiciones de flujo permanente y uniforme dado por
la ecuacién de Manning;:

1

) =HAR2/3s;/2 (2.148)

Q
Evidentemente, si el flujo es permanente y uniforme el gradiente espacial de h es
nulo ((6h/dx)=0), entonces Q=Q,, es decir, (2.147) coincide con (2.148), la cual
representa una relaciéon biunivoca entre la profundidad y el caudal. En flujo
impermanente (6h/dx)#0, por lo tanto, se obtiene:

1 on )2 creciente :2—h <0=0>Q,

X
=Q -3 2.149
0=Q ( Sy 6xj oh (2149)

bajante: —>0=0Q<Q,
OX

Obsérvese que, para valores elevados de la pendiente de fondo respecto al
gradiente espacial de la profundidad, el efecto de lazo tiende a desaparecer, es
decir, el lazo tiende a achatarse cada vez mas, acercandose a la curva biunivoca
de flujo permanente y uniforme.

El efecto de la impermanencia de flujo también provoca que la velocidad
maxima, el caudal maximo y la profundidad maxima, no se verifiquen
simultdneamente como ocurre en el flujo permanente y uniforme. Por el
contrario, como se observa en la Figura 2.11, el caudal méximo precede
temporalmente a la profundidad maxima y puede demostrarse que la velocidad
maxima precede a su vez al caudal maximo.

2.7.5 Clasificacion de modelos hidrodinamicos 1D derivados de Saint Venant

En algunas situaciones précticas no todos los términos que constituyen la
ecuacion dindmica tienen peso relevante. La eliminacion de algunos de ellos da
lugar a diferentes modelos unidimensionales de propagacién de ondas de
crecidas. Obviamente a cada ecuacién dindmica simplificada se le debe asociar la
ecuacion de continuidad (2.144).

2Q  4(pQ?/A oh n’Q[Q|
2 + (& )+gA§|—gASb+g AR

Onda cinematica

0 (2150)

Onda difusiva

Onda cuasi-dinamica

Onda dinamica
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2.7.5.1 Modelo de onda dinamica

Cuando todos los términos tienen igual orden de magnitud estamos en presencia
del modelo de onda dindmica, el cual representa el caso mas general. Este tipo
de modelo simula ondas de crecidas que experimentan atenuaciones
importantes, ya que contiene los términos de aceleracién local y convectiva
(denominados también términos de inercia), los cuales son responsables en gran
medida de la atenuacion.

Las celeridades de propagacion de las perturbaciones en el modelo de onda
dindmica son: c=U= (gh)1/2. Es decir, existen dos celeridades reales que
determinan como se transmite la informacién en el plano (x,t). La determinacién
de tales celeridades se describe detalladamente en el Capitulo 8.

En flujo subcritico (ntmero de Froude F<1): U<(gh)!/2, por lo tanto, una celeridad
positiva c¢* transmite informacién aguas abajo y la otra celeridad negativa c
transmite informacién aguas arriba.

En flujo supercritico (ntimero de Froude F>1): U>(gh)V/2, por lo tanto, las dos
celeridades son positivas y la informacién se transmite solamente hacia aguas abajo.

Para la resolucion de las ecuaciones del modelo de onda dindmica se requieren
condiciones iniciales y al contorno. Las condiciones iniciales (para t=0) se
representan como Q(x,0)=constante y h(x,0)=perfil de flujo permanente.

Con respecto a las condiciones al contorno, en caso de flujo subcritico se
especifica generalmente el hidrograma de entrada Q(0,t) en el contorno aguas
arriba (x=0) y la curva h(L,t)=f(Q) en el contorno aguas abajo (x=L). En caso de
flujo supercritico se especifica generalmente: Q(0,t) y h(0,t)=£(Q), es decir ambas
condiciones en el contorno aguas arriba.

Si se desprecia el término de aceleracion local se obtiene un modelo ligeramente
diferente, denominado de onda cuasi-dinamica, el cual es apropiado para
simular ondas que crecen lentamente en el tiempo y se propagan en cauces
donde la variacion espacial de energia cinética es comparable a la pendiente de la
superficie libre y a la pendiente de friccion.

2.7.5.2 Modelo de onda difusiva

El modelo de onda difusiva se obtiene cuando se desprecian los términos de
aceleracion local y convectiva en la ecuacién dindmica. La inclusion del término
de gradiente de presion en este modelo es importante ya que permite simular
todavia los efectos de remansos creados por estructuras, afluentes u otras
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singularidades, su ulterior eliminacion, como se vera mas adelante, no permitira
simular tales efectos.

Combinando la ecuacién de continuidad (2.144) con la ecuacién dindmica
simplificada, es decir sin los términos de inercia, se obtiene:

0 0 2

_Q + C_Q = Dh 0 ?

ot OX X
La (2.151) es una ecuacién diferencial a derivadas parciales de segundo orden con
una variable dependiente Q(x,t). Representa un proceso tipico de advecciéon-

difusién unidimensional, donde el caudal Q es propagado con celeridad c y
atenuado con un coeficiente de difusion hidraulica Dn. Donde c y Dy son iguales a:

Q5 Q
L
oAl, 2BS,

(2.151)

c (2.152a,b)

Si los términos de inercia son en efecto despreciables, la (2.151) representa un
buen modelo para propagar crecidas. Para resolver dicha ecuacién se necesitan
dos condiciones al contorno, una aguas arriba y otra aguas abajo. Por lo tanto, es
capaz de simular efectos de remansos. Las condiciones al contorno son
generalmente Q(0,t) y h=f(Q) en el contorno aguas abajo, conjuntamente con la
condicién inicial Q(x,0). Con la ecuacién de continuidad es posible determinar
h(x,t).

Segun Ponce et al. (1978), el modelo de onda difusiva puede ser utilizado cuando
se satisface la siguiente desigualdad:

T, Sb (/)2 > 30 (2.153)

donde T, es el periodo de la onda de crecida y h, es la profundidad media del
flujo, la cual puede calcularse mediante una ecuaciéon de flujo uniforme
utilizando un caudal de referencia Qo=(2/3)Qp, donde Q, es el caudal pico
(Miller, 1984). Si la expresion (2.153) es menor que 30 debe utilizarse el modelo de
onda dindmica o cuasi-dindmica para obtener resultados satisfactorios en cuanto
a celeridad y atenuacion de la onda.

2.7.5.3 Modelo de onda cinematica

La simplificacién mas drastica se realiza cuando se desprecian los términos de
aceleracion local y convectiva y el término de gradiente de presién. De esta
manera se obtiene el modelo de onda cinematica. En este caso la accion de la
gravedad se balancea con las resistencias friccionales, es decir, la ecuaciéon
dindmica se reduce a una ecuacién de flujo uniforme (S,=Sf), quedando
descartada la posibilidad de simular efectos de remansos, es decir, no existe
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posibilidad de transmisién de informacion hidrodindmica aguas arriba por
efectos de controles de flujo aguas abajo.

En definitiva, el modelo de onda cinemética se basa en la ecuacién de
continuidad y en una ecuacién de flujo uniforme, como por ejemplo, la de
Manning:

A + K =0 (2.154)
a &
Q= % AR® 52 (2.155)

El flujo se asume localmente uniforme, aunque las caracteristicas generales de
impermanencia y variacién espacial gradual son conservadas a partir de la
inclusién de la ecuacién de continuidad.

La derivada temporal del drea A puede escribirse como:

oA oAl aQ

- (2.156)
ot 0Q| ot
Introduciendo la expresion (2.156) en la (2.154) y reordenando se obtiene:
Q + C@ =0 (2.157)
ot OX

La (2.157) es una ecuacion diferencial a derivadas parciales de primer orden con
una variable dependiente Q(x,t). La misma representa un proceso de adveccién
pura donde el caudal Q es propagado aguas abajo con una celeridad c. Donde c
estd representada por la ecuacion (2.152a) y es funcién de la velocidad media en
la seccion U(x,t). Efectuando la derivada del caudal Q, dado por la (2.155),
respecto al drea A, asumiendo canal rectangular ancho, se obtiene: c=(5/3)U.

Las condiciones iniciales son del tipo Q(x,0) y se necesita una sola condiciéon de
borde Q(0,t) especificada en el contorno aguas arriba. Por lo tanto, no se pueden
simular efectos de remansos. Las profundidades h(x,t) se obtienen a partir de la
relacién h-Q una vez calculados los caudales Q(x,t).

Al no incorporar los términos de inercia y el gradiente de presion, el modelo de
onda cinemaética simula ondas que se propagan sin experimentar practicamente
atenuaciones ni difusiones (adveccién pura). Debido a que las celeridades en
proximidad del pico (el cual no se atentia) son mayores que las celeridades en el
frente de la onda (el cual no se difunde) la onda se empina cada vez mas a
medida que se propaga aguas abajo. Este fendmeno evoluciona en el tiempo y el
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espacio pudiendo alcanzar lo que se denomina shock cinematico, es decir, la
onda se ha empinado de manera tal que el pico supera al frente, lo cual invalida
obviamente la solucién. Sin embargo, los esquemas en diferencias finitas
utilizados para resolver las ecuaciones siempre incorporan, en mayor o menor
medida, una cierta difusién numérica y por lo tanto el shock cinemético no se
presenta.

Segun Ponce et al. (1978) el modelo de onda cinematica puede ser utilizado
cuando se satisface la siguiente desigualdad:

To So (Uo/ ho) >171 (2.158)

donde Up es la velocidad media del flujo asociada a Qo y ho, definidos
precedentemente.

Henderson (1963) observé que crecidas naturales en rios con S,>0.002 exhiben
valores de términos inerciales y de gradiente de presién pequetios comparados
con los de fricciéon y gravedad. Algunos valores en términos de pendiente
obtenidos por Henderson se presentan en la Tabla 2.1.

Tabla 2.1 Valores de distintos términos de la ecuacién dinamica.
Sy oh/ox (U/g) 8U/ ox (1/g)ou/ot
4.92 x 103 9.4 x 106 (23-4.7)x 105 9.4 x 106

Se observa que, la pendiente del fondo es casi tres 6rdenes de magnitud mayor
que el gradiente espacial de la profundidad y que la pendiente de aceleracion
local, y casi dos 6rdenes de magnitud mayor que la pendiente de aceleracion
convectiva.

2.7.6 Ondas inerciales

A los efectos de determinar la ecuacién de ondas donde preponderan los efectos
inerciales, expresamos primero la ecuaciéon de continuidad (2.144) y la ecuacion
dindmica de balance de cantidad de movimiento (2.146) en funcién de la
velocidad U y la profundidad h, considerando un canal prismético rectangular. A
tal fin las derivadas temporales y espaciales del caudal, Q=UA=BhU, se expresan
como:

R_gA N _ggh, ghdy (2.159)
OX OX OX OX OX
R_gA AN __gR,gpY (2.160)
ot ot ot OX ot
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2 2
9 Q_ 229@_%%:25@_523‘1‘ (2.161)
ox\ A A ox A° ox OX OX
Reemplazando (2.159) en (2.144) se obtiene la ecuacién de continuidad:
a—h+LTa—h+h£=o (2.162)
ox  oX

Reemplazando (2.159) en (2.160) y (2.161) y sustituyendo estas dos tltimas en
(2.146), después de operar algebraicamente, se obtiene la ecuacion de momentum
en funcién de U y h (igual a la (2.140)):

oU —oU  oh

—+U —+9g—-0S,+9S,=0 2163

o o g o gop + 9o« ( )

Cuando los efectos inerciales son preponderantes podemos despreciar los efectos
de resistencia friccional: Si=0. Se asume ademas que el fondo es horizontal: S,=0y
que el nimero de Froude F es mucho menor que 1, lo cual permite despreciar el
término de aceleraciéon convectiva. En efecto, si F<<1 el segundo y tercer término
de (2.163) se pueden escribir como:

—oU oh o(U? o|(F? oh
U—3+g—=—"—|"30hl=—||—+1lah|=g=— 2.164
oX g@x éx( 2 ’ J ax{( 2 jg } gax ( )

Por lo tanto, la ecuacion de momentum se reduce a:
ouU oh
-+ g i
ot OX
Ulteriormente se considera (ver Figura 2.12) que la altura de la onda n es
pequefia comparada con la profundidad inicial hp: 1 = h - hg << hy, es decir, U

oh/ox = 0. Por lo tanto, la ecuacién de continuidad y la ecuaciéon de momentum
quedan expresadas como:

0 (2.165)

ho

Figura 2.12 Esquematizacién propagacién onda inercial.

Continuidad: —+hy,—=0 (2.166)



Fundamentos de Flujos a Superficie Libre 85

Momentum: —+9g—=0 (2.167)
X

Derivando (2.166) respecto a t y (2.167) respecto a x y luego combinando se obtiene:

o’n o'

——-Cc—-=0 2.168

ot ox? (2168)
La (2.168) es la ecuaciéon de la onda cuya celeridad (velocidad relativa de
propagacioén de la perturbacion) es:

c==%.0h, (2.169)
La solucién en este caso (para velocidad inicial nula) representa ondas que se

propagan con celeridad ¢ dada por (2.169). En el caso de velocidad inicial Up no
nula la celeridad es:

c=U, +./gh, (2.170)

Ejemplo de tales ondas son las generadas, por ejemplo, por la descarga rapida de
esclusas, descargas repentinas de embalses, etc.

2.8 FLUJO IMPERMANENTE CUASI-BIDIMENSIONAL

La representacion cuasi-bidimensional del flujo impermanente fue propuesta por
Zanobetti et al. (1968, 1970) y sus fundamentos han sido descriptos en detalle por
Cunge (1975) y Cunge et al. (1980). Desarrollos posteriores de modelacion
hidrodinamica cuasi-bidimensional, mediante sistemas de celdas
interconectadas, han sido presentados por Riccardi (1992, 2000) y Bates (2000).

2.8.1 Ecuacion de continuidad cuasi-2D

La ecuacién de continuidad cuasi-2D para la j-ésima celda se expresa como:

0z,
atj =>'Q,, (2.171)
k=1

A

donde z,j nivel del agua; Ay &rea superficial mojada; t: tiempo; Q: caudal
intercambiado entre las celdas j y k, con N: ntimero de celdas interconectadas con la
celdaj.

2.8.2 Leyes de descarga entre celdas adyacentes

El flujo puede ser propagado mediante un espectro de leyes de descarga entre
celdas, las cuales se derivan a partir de la ecuacién dindmica de flujo
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impermanente unidimensional (Saint Venant). Por ejemplo, despreciando en
dicha ecuacién los términos de inercia (aproximacién de onda difusiva), el caudal
intercambiado entre celdas se expresa como:

Q',k = f(AZW‘k)—(K“(\, |Zw' _Zwk| (2‘172)
] Ik Axk ]
IE

con f(Azwjx)=+1 si Azjx>0 y f(Azwjx)= -1 si Az,;x<0; Kjx: factor de conduccion,
Kjx=(1/n)A; h2/3, con A area transversal mojada, h: profundidad del agua y n:
coeficiente de rugosidad de Manning; Ax;x: distancia entre centros de celdas y
Zwk: nivel de agua en la k-ésima celda.

La (2.172) se puede utilizar en un sistema cauce-planicie esquematizando el flujo
en el cauce principal con una sola celda o dividiéndolo en varias celdas
cuadrangulares. En este dltimo caso, es recomendable tener en cuenta los
gradientes de la superficie libre en ambas direcciones para determinar el caudal
intercambiado entre celdas adyacentes. A tales efectos, despreciando los términos
inerciales en las ecuaciones de flujo impermanente gradualmente variado
bidimensional se obtiene (Basile y Riccardi, 2002):

a,|  n*uu,, a,|  nvu
|_ + e =0 , +
& | & |

donde Uy V son las velocidades medias en direccién x e y respectivamente, y Umod
es el médulo del vector velocidad: Umoq=(U2 + V2)05. Combinando las ecuaciones

(2.173a,b) Umoda puede expresarse como:
2
+ _
i Y|,

h2/3 27V
0 (&W J (2.174)

=0 (2.173a,b)

mod —

n X

Sustituyendo la (2.174) en (2.173a,b), se pueden determinar U y V en forma
explicita en funcién de los gradientes de la superficie libre en ambas direcciones.

Para contemplar condiciones de flujo particulares (desbordes de terraplenes
viales, ferroviarios, etc.) se utilizan leyes de descarga basadas en la férmula para
vertedero de cresta ancha, para descarga libre, (zwi-zv)<(2/3) (zwj-zv):

Qj,k =H Bv V Zg (ij - Zv)3/2 (2175)
y para descarga ahogada, (zwk-zv)2(2/3) (Zwj-zv):

Qv = 1,B,329 (2, - 2, )2, ~ 20 ) (2.176)
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donde z,: nivel de cresta del vertedero, : coeficientes de gasto, g: aceleracion
de la gravedad, By: ancho vertedero y z>zx. Ademas, (2.175) y (2.176) pueden ser
aplicadas para puentes y alcantarillas especificando escalén de fondo nulo y los
correspondientes coeficientes de gasto (Riccardi, 2000).

Las variables dependientes en el sistema son los N niveles de la superficie libre
Zwj(t). Los caudales se obtienen sucesivamente a partir de la ley de descarga entre
celdas. Las condiciones iniciales estan representadas por z.j(t=0). Las condiciones
de borde, se especifican como Q(0,t) en el contorno aguas arriba y z.(L)=f(Q) o
limnigramas z.(t) en el contorno aguas abajo.

2.9 FLUJO PERMANENTE UNIDIMENSIONAL

El flujo a superficie libre en régimen permanente gradualmente variado exhibe a
lo largo del curso variaciones continuas de moderada magnitud de la
profundidad y, por lo tanto, de la velocidad media en la seccién.

Para flujo permanente dh/dt=0, por lo tanto, de la ecuacién de continuidad (2.145a)
se desprende que el gradiente espacial del caudal especifico es nulo, dq/dx=0, es
decir, = constante para todo valor de x (y necesariamente constante en t):

g =Uh = const. (2.177)

Anéalogamente, dado que dU/dt=0, en flujo permanente la pendiente de la linea de
energia es igual a la pendiente de friccién, de la ecuaciéon dindmica (2.141) se tiene:

1 2
i(U—+h+zbJ=d—H=—Sf (2.178)

La ecuacién (2.178) representa un balance de energia mecanica. Sus términos
pueden ser definidos como energia por unidad de peso del fluido.

El término z, es la energia potencial de un peso unitario de fluido respecto a un
cierto plano de referencia. El término h es la energia que brindan las fuerzas de
presion hidrostética. El término: U2/2g (altura de velocidad o altura cinética), es la
energia cinética: (1/2)mU?, poseida por la masa fluida m por unidad de peso del
fluido: P=pgV=mg.

Con las consideraciones realizadas, el trinomio entre paréntesis de la (2.178)
representa la suma de las tres formas de energia mecanica (potencial, de presion
y cinética) por unidad de peso del fluido, la cual puede indicarse con H (ver
Figura 2.13).
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Figura 2.13 Representacién del perfil de flujo permanente gradualmente variado.

Se observa que, debido a las pérdidas de energia, el gradiente espacial de H es
siempre menor que cero (dH/dx<0). El mismo se expresa en funcion de las
caracteristicas del flujo y de la rugosidad del cauce mediante S;. Las ecuaciones de
resistencia al flujo, vistas precedentemente en el punto 2.5.2.6, han sido obtenidas
para el caso de flujo uniforme. Por lo tanto, se asume que las pérdidas de energia en
el flujo permanente gradualmente variado son iguales a las que se presentarian en
flujo uniforme para las mismas condiciones de profundidad, caudal y rugosidad.

2.9.1 Relaciones numéricas en una seccion

Considerando resistencia friccional despreciable, por lo cual 5=0, en (2.178) el
trinomio entre paréntesis es constante en x. Introduciendo la energia especifica E,
referida al fondo del canal (zp=0), se tiene:
1 2 2
E=h+ v- =h+ a >
29 2gh

(2.179)

La (2.179) evidencia la dependencia funcional f(Eh,q)=0. Si mantenemos
constante una de las tres variables se pude indagar la forma de esta dependencia.

2.9.1.1 Energia especifica, E=constante, f(h,q)=0
Considerando E constante y despejando q de (2.179) se obtiene:

g=h,29(E-h) (2.180)

En (2.180) se observa que q=0 para h=0 y para h=E (para altura de velocidad
igual a cero no existe caudal). Por otra parte, q es positiva en el rango 0<h<E, por
lo tanto, se puede indagar para que profundidad el caudal es maximo. Esto se
realiza planteando dq/dh=0, con lo cual se obtiene:
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E- % h, (2.181)

Es decir, la profundidad critica h. es aquella que produce el caudal méximo para
E que se mantiene constante. Reemplazando (2.181) en (2.180):

qc = qméx Z\/E hc3/2 (2182)

La velocidad critica se obtiene mediante la relacion entre (2.182) y el tirante critico:

U, =4gh = Fode g (2.183a,b)

Jon,

Es decir, en condicién de flujo critico el namero de Froude es igual a la unidad,
F=1. Para h>h,, F<1 (flujo subcritico) y para h<h., F>1 (flujo supercritico).

1.5

e ——
F<1
104 F=1
(1/2)U%gh,
£
=
F>1
054+ - - T~ E—_
(2/3) E/he=1
h/hg
0.0 . .
0.0 0.5 1.0
q/qc

Figura 2.14 Curva adimensional de energia especifica, E=constante, f(h,q)=0.

En la Figura 2.14 se representa la curva adimensional de energia especifica para E
constante y f(h,q)=0, conocida como parabola de Koch. Se observa que, en el caso
de E constante, el mismo caudal puede verificarse en flujo subcritico o supercritico.

2.9.1.2 Energia especifica, q=constante, f(E,h)=0

Considerando q constante, se observa que la (2.179) en el sistema de ejes (E,h) es la
composicion de una recta E=h mas una hipérbola E=f(1/h?). La curva resultante
presenta un minimo de energfa, el cual se determina planteando dE/dh=0.

Realizando la derivada de (2.179) respecto a h e igualando a cero se obtiene:

1-% 0 o po e g (2.184a,b)

gh Joh,
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Es decir, la condicién de flujo critico, es aquella condicién para la cual, fijado un
caudal, el mismo escurre con un minimo de energia especifica.

Para flujo critico, la altura de velocidad es igual a la mitad de la profundidad. En
efecto, de (2.184a) se obtiene:

T2
LZJ_gC; =% (2.185)
Reemplazando (2.185) en (2.179) se determina:
H\Y/3
Ein =§hc con: h, = (%} (2.186a,b)

En la Figura 2.15 se representa la curva adimensional de energia especifica, para
q constante, identificando el minimo (F=1) y las ramas de F<1y F>1.

h/hc

Figura 2.15 Curva adimensional de energia especifica, g=constante, f(E,h)=0.

Por lo visto, el flujo critico (F=1) representa la condicién de méximo caudal para
una determinada energia especifica y la condicién de minima energia especifica
para un determinado caudal.

En definitiva, cuando la altura de velocidad es igual a la mitad del tirante, se
verifica que el caudal es maximo si E=constante, o que la energia especifica es
minima si q=constante. Ambas situaciones definen un estado del flujo
denominado estado critico. El caso de q=constante y f(E,h)=0 es mas utilizado en
la modelacién del flujo permanente gradualmente variado para determinar
condiciones de flujo critico en ciertas secciones.
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2.9.1.3 Cantidad de movimiento, relacion £(M,Q,h)=0

Para flujo permanente (8Q/dt=0), fondo horizontal (S,=0) y resistencias
friccionales despreciables (S¢=0), la ecuacién dinamica de balance de cantidad de
movimiento del flujo impermanente unidimensional dada por (2.146) se reduce a:

A Q) qadh_
> (,B . j+ A =0 (2.187)

Considerando en (2.187) =1 (para flujo turbulento en un canal prismatico no
compuesto p~1), multiplicando por la densidad del agua p y reemplazando el
segundo término de (2.187) por (2.139) se obtiene:

d( ~— d(pgh’B)_
&(pQU)—i-&[—Z J_o (2.188)

Donde el primer término representa la variacion espacial del flujo de cantidad de
movimiento (pU=cantidad de movimiento por unidad de volumen, pUA=pQ=
caudal masico y pQU=flujo de cantidad de movimiento). Mientras que, el
segundo término es la resultante de las fuerzas de presion hidrostética, actuantes
en cada extremo del volumen de control. Re-ordenando (2.188) se obtiene:

d Q> h?B)|_
&{pg(ﬁ+ . ﬂ_o (2.189)

El balance de cantidad de movimiento (momentum) expresado en (2.187) indica
que el mismo no varia en x. Por lo tanto, la funcién:

_(Q* h’B
M —pg(gA+ - j (2.190)

puede ser analizada en una seccién especifica, considerando Q=constante,
£(M,h)=0. El minimo de la funcién se encuentra planteando dM/dh=0, con lo cual
se obtiene la condicién de flujo critico dada por (2.182b). Por lo tanto,
reemplazando (2.184b) en (2.190) se obtiene el valor minimo de M como:

M min — %p g hczB (2191)

En la Figura 2.16 se presenta la curva adimensional de momenta. En la
modelacién de un flujo mixto, supercritico-subcritico, la ecuacién (2.191) permite
individualizar el tramo del canal donde se produce la transicion de flujo
supercritico a subcritico (Basile y Di Silvio, 1994).
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M / Mmin

h/hc

Figura 2.16 Curva adimensional de momenta.

2.9.2 Concepto de pendiente de fondo critica

La velocidad media en un canal rectangular ancho puede expresarse mediante
las distintas ecuaciones de resistencia al flujo dadas por (2.96a, b, c). Por lo tanto,
igualando dichas ecuaciones con la expresion de la velocidad critica dada por
(2.183a) y despejando la pendiente, se obtiene:

g gn® f
Swe=or = =g (2.192)

Donde Sy es la pendiente de fondo critica, es decir, para un caudal asignado, es
aquella pendiente que debe tener el fondo de un canal para que el flujo uniforme
se desarrolle en condiciones criticas (F=1).
2.9.3 Perfiles longitudinales del flujo permanente gradualmente variado
Consideremos la ecuacion (2.178) de flujo permanente:
T2

gz, dh AU (2.193)

dx dx dx{ 2g
Dado que la altura de velocidad (altura cinética) es funcién de la profundidad h,
la ecuacion (2.193) es posible expresarla como:

1 2
92, 1, 4fUjjdh_ o (2.194)
dx dh\ 2g ) |dx
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Reemplazando en (2.194), con ayuda de la ecuacién de continuidad: U=q/h,
realizando la derivada respecto a h de la altura de velocidad, considerando
dzp/dx=-Sp y despejando dh/dx, se obtiene:

S
ﬁ:iz 1-—F (2.195)
dx (1-F°) S,

La relacion S¢/Sy, se puede determinar a partir de una ecuaciéon de resistencia
para flujo permanente gradualmente variado que exprese S¢ y otra para flujo
uniforme que exprese Sy, de esta manera se obtiene:

dh__ S 1_(EJ (2.196)
ax (1-F2)  n

donde, hy es la profundidad de flujo uniforme y h es la profundidad genérica del
flujo permanente gradualmente variado, con n=3 (Chezy) o n=10/3 (Manning),
para un canal rectangular ancho.

La ecuacién (2.196) permite indagar los posibles perfiles del flujo permanente
gradualmente variado. En principio, dh/dx depende de Sy y de h, por lo tanto, de
acuerdo a los valores de la pendiente de fondo podemos dividir los perfiles en
cinco clases. Ademéds, teniendo en cuenta el valor que asume la profundidad
genérica h, respecto a las profundidades de flujo uniforme h, y critico h., se
pueden distinguir en total 13 tipos diferentes de perfiles del flujo permanente
gradualmente variado (ver Tabla 2.2).

Tabla 2.2. Resumen de tipos de perfiles de flujo permanente gradualmente variado.

Pendiente | hrespecto | Perfil Signo Signo | Signo Clasificacion de fluio
del fondo ah,yh. Tipo [1-(hy/h)~] | (1-F2) | dh/dx J
h>hy> he M1 + + + Subcritico desacelerado
Moderada —
hy>h > he M2 - + - Subcritico acelerado
(56<Sec) h<h<hy M3 - + Supercritico desacelerado
h>hy>he S1 + + + Subcritico desacelerado
Fuerte he>h>hy S2 + - - Supercritico acelerado
(56>Stc) h <hy<h. S3 - + Supercritico desacelerado
. h>h, =he C1 + + + Subcritico desacelerado
Critica —
h=heh | C2 ? ? ? | dnh/dx=0/0
(56=5ec) h<h,=h C3 - - + Supercritico desacelerado
Horizontal h>h. H2 - + - Subcritico acelerado
(Sp=0) h<h. H3 - - + Supercritico desacelerado
Adversa h>h. A2 - + - Subcritico acelerado
(Sv<0) h <h. A3 - + Supercritico desacelerado
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Para pendiente de fondo, moderada, fuerte y suave, existen tres casos, en todos
ellos Sp>0. El flujo uniforme no existe en el caso de pendiente de fondo horizontal
(Sv=0) y adversa (Sp<0).

Los perfiles tipo M1 y S1 se denominan curvas de remanso. El perfil M1 es uno
de los mas conocidos y se observa en muchos rios como consecuencia de
controles aguas abajo (presas, puentes, estrechamientos, etc.). Si el flujo uniforme
es subcritico y no tiene suficiente energia para superar un control aguas abajo,
debe ganar energia para alcanzar la energia requerida, aumentando la
profundidad y consecuentemente disminuyendo la velocidad (M1, flujo
subcritico desacelerado).

En el caso que el flujo uniforme aguas arriba del control sea supercritico, la tinica
forma de ganar energia es generando un resalto para pasar a flujo subcritico y, en
esa condicién, alcanzar la energia requerida aumentando la profundidad (perfil
tipo S1, flujo subcritico desacelerado).

Los perfiles M2 y S2 (también H2 y A2) se denominan curvas de llamada, ya que un
control aguas abajo produce una progresiva disminucién de la profundidad y un
aumento de la velocidad hacia el mismo (flujo subcritico/supercritico acelerado). En
la Figura 2.17 se presentan los distintos perfiles resumidos en la Tabla 2.2.

horizontal
c1 horizontal

Sb=Shc

Sp=0 Sp<0

Figura 2.17 Perfiles de flujo permanente gradualmente variado.

Analicemos, en particular, los perfiles tipo M y tipo S, para pendiente de fondo
moderada y fuerte, respectivamente.
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2.9.3.1 Perfiles tipo M para pendiente de fondo moderada

Para pendiente de fondo moderada (Sp<Swc) y, de acuerdo al valor que asume la
profundidad de flujo genérica h respecto a las profundidades h, y h,, podemos
distinguir tres casos.

i) Tipo M1 (h > h, > h,)

En este caso h>h, el flujo es subcritico (F<1), la relacién h,/h<1, por lo tanto, de
(2.196) resulta dh/dx>0 presentando un perfil céncavo hacia arriba. Por
continuidad, dU/dx<0, es decir, el flujo es desacelerado.

Para h—h,, dh/dx—0 (h=const.=h,) el perfil tiende asintéticamente al de flujo
uniforme. Para h—o, h,/h—0, F—0, dh/dx—-dzy/dx, es decir, el perfil tiende a
la horizontal.

ii) Tipo M2 (hy > h > h.)

En este caso h>h,, el flujo es subcritico (F<1), la relacién h,/h>1, por lo tanto, de
(2.196) resulta dh/dx<0 presentando un perfil céncavo hacia abajo. Por
continuidad, dU/dx>0, es decir, el flujo es acelerado.

Para h—h,, dh/dx—0 (h=const.=h,) el perfil tiende asintéticamente al de flujo
uniforme. Para h— h,, F—1, dh/dx—w, es decir, el perfil tiende a atravesar el
critico con un angulo finito.

iii) Tipo M3 (h <h:<hy)
En este caso h<h,, el flujo es supercritico (F>1), la relacion h,/h>1, por lo tanto,

de (2.196) resulta dh/dx>0, por continuidad, dU/dx<0, es decir, el flujo es
desacelerado.

Para h— h., F—1, dh/dx—wx, es decir, el perfil tiende a atravesar el perfil critico
con un angulo finito Para h—-o, dh/dx—-dzy/dx el perfil tiende a atravesar el
fondo con un angulo finito.

2.9.3.2 Perfiles tipo S para pendiente de fondo fuerte

Para pendiente de fondo fuerte (Sy>Sic) y, de acuerdo al valor que asume la
profundidad de flujo genérica h respecto a las profundidades h. y hc, podemos
distinguir tres casos.

i) Tipo S1 (h > hy> h)
En este caso h>h, el flujo es subcritico (F<1), la relacién h,/h<1, por lo tanto, de

(2.196) resulta dh/dx>0 presentando un perfil céncavo hacia abajo. Por
continuidad, dU/dx<0, es decir, el flujo es desacelerado.
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Para h—o, h,/h—0, F—0, dh/dx—-dzp/dx, es decir, el perfil tiende a la
horizontal. Para h—h., dh/dx—w el perfil tiende a atravesar el critico con un
angulo finito.

ii) Tipo S2 (he > h > hy)

En este caso h<h,, el flujo es supercritico (F<1), la relacion h,/h<1, por lo tanto,
de (2.196) resulta dh/dx<0 presentando un perfil céncavo hacia arriba. Por
continuidad, dU/dx>0, es decir, el flujo es acelerado.

Para h— h., F—1, dh/dx—x, es decir, el perfil tiende a atravesar el critico con un
angulo finito. Para h—h,, dh/dx—0 (h=const.=h,) el perfil tiende asintdticamente
al de flujo uniforme.

iii) Tipo S3 (h < hu<h,)

En este caso h<h,, el flujo es supercritico (F>1), la relacion h,/h>1, por lo tanto,
de (2.196) resulta dh/dx>0 presentando un perfil concavo hacia abajo. Por
continuidad, dU/dx<0, es decir, el flujo es desacelerado.

Para h—h,, dh/dx—0 (h=const.=h,) el perfil tiende asintéticamente al de flujo
uniforme. Para h—-o, F—1, dh/dx—-dzy/dx, el perfil tiende a atravesar el fondo
con un angulo finito.

2.10 FLUJO CUASI-PERMANENTE UNIDIMENSIONAL

El flujo puede tipificarse como cuasi-permanente (De Vries, 1965, 1969)
asumiendo que el caudal Q puede variar en el tiempo (en forma escalonada) pero
no en el espacio.

En este caso, a cada intervalo de tiempo se le asocia un caudal (constante en
dicho intervalo) el cual define un determinado perfil de flujo permanente
gradualmente variado a lo largo del tramo del rio. La ecuacién de continuidad es
brindada por Q=Q(t) y la ecuacién dindmica por la (2.178).

Esta representacion del flujo a superficie libre fue introducida por De Vries
(1965), para la simulacién morfodinamica (variacién de procesos de erosiéon /
sedimentacion del lecho), ya que a tales fines puede considerarse que las
celeridades del flujo impermanente (en valor absoluto) son mucho mayores que
la celeridad de una perturbacién del lecho, tal como se vera en el Capitulo 8. En
esta situacion se puede asumir, por ejemplo en caso de F<1, que las celeridades
c1,=Uz(gh)(1/2 =+, Es decir, puede considerarse flujo cuasi-permanente debido
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a que la celeridad infinita de una perturbacién es equivalente a una adaptacion
espacial instanténea, en este caso del caudal (De Vries, 1969).

211 ECUACIONES DE BALANCE HIDROLOGICO CERODIMENSIONAL

Si la ecuacién de continuidad del flujo impermanente unidimensional se integra
en el tramo de propagacion se obtiene:

av(t)
dt

La (2.197) es una ecuacién de continuidad cerodimensional (ecuacién agregada
para un tramo de rio, para un reservorio o para una cuenca) ya que la
coordenada espacial ha sido removida mediante el proceso de integracién y las
variables intervinientes dependen solo del tiempo. En dicha ecuacién V es el
almacenamiento (volumen), Qe es el caudal de entrada y Qsa es el caudal de
salida.

Qen(t)_Qsal(t) (2197)

La ecuacion dindmica unidimensional, generalmente para configuraciones
geométricas complejas, no es posible integrarla espacialmente. La misma se
sustituye por una funcién de almacenamiento, como, por ejemplo, la propuesta
por Mc Carthy para el rio Muskingum (Cunge, 1969):

V(t)=K[X Qu(t)+(1-X)Qu(t)] (2.198)

donde K y X son pardametros constantes del modelo. Desde el punto de vista
fisico el parametro K representa el tiempo medio de traslado de la onda en el
tramo y el parametro X pondera los efectos relativos de los caudales Qen y Qs €n
el volumen almacenado. En particular, para X=0 la (2.198) representa la funcién
de almacenamiento para un embalse con superficie del agua horizontal.

Derivando (2.198) respecto al tiempo e introduciendo el resultado en la (2.197) se
obtiene:

k(-3 (1) = Qu (1) kx Rl (2199)

La ecuaciéon (2.199) representa un modelo de propagacién de tipo hidrolégico
cerodimensional, donde el caudal de salida Qs se determina en funcién del
caudal de entrada conocido Qen y de los pardmetros Ky X.

Dentro de un contexto mas amplio, la ecuaciéon de continuidad agregada (2.197) y
las distintas posibilidades de expresar la funcién de almacenamiento (2.198),
dependiendo del sistema hidrogréfico en estudio, representan el modelo de
sistema hidrolégico general propuesto por Chow et al., 1994.
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2.12 SINTESIS DE REPRESENTACIONES DEL FLUJO A SUPERFICIE LIBRE

Las ecuaciones de Navier-Stokes para el flujo de fluidos viscosos incompresibles
no estratificados y en particular, para flujos a superficie libre, han sido objeto de
diferentes simplificaciones a través de los afios. Los més populares y aceptados
modelos matematicos empleados en el ambito de los recursos hidricos en
general, y en hidrdulica fluvial en particular, durante los dltimos 200 afios, se
fundamentan en formas mds o menos simplificadas de las ecuaciones de Navier-
Stokes; no obstante, hayan sido desarrollados en un modo completamente
independiente de estas tultimas (Di Silvio, 1984).

Una operaciéon fundamental de integracién temporal, sobre el periodo de la
turbulencia, dirigida a eliminar las fluctuaciones turbulentas, conduce a las
ecuaciones de Reynolds. En estas ecuaciones, las tres componentes del vector
velocidad @ y la presiéon p (purgadas de las fluctuaciones), aparecen como
funciones de las tres coordenadas espaciales x, y, z y el tiempo t (flujo
impermanente tridimensional 3D). Dada la no linealidad de las ecuaciones de
Navier-Stokes (sobre todo el término de aceleracion convectiva) las fluctuaciones
turbulentas no son completamente removidas mediante el proceso de integracion
y aparecen en las ecuaciones en forma de términos residuales denominados
tensiones adicionales de Reynolds. Como expresar estas tensiones de caracter
turbulento, en funcién de las magnitudes promedio, es un problema que todavia
no ha podido ser resuelto de un modo general.

Aparte la dificultad de poder expresar las tensiones de Reynolds (tensor de tensiones
turbulentas adicionales de Reynolds), el modelo tridimensional es innecesariamente
detallado, y prohibitivo desde el punto de vista del tiempo computacional, para
analizar flujos a superficie libre complejos a grande escala espacial y/o temporal.
Una simplificacién de las ecuaciones de Reynolds del modelo 3D, definitivamente
aceptada para flujos a superficie libre cuasi-horizontales (areas costeras, estuarios,
tramos extensos de rios, etc.), se obtiene considerando aceleraciones verticales
despreciables, por lo tanto, la tercera ecuacién dindmica se reduce a la presion
hidrostética en vertical. Realizando una integracion espacial de dichas ecuaciones,
sobre la profundidad de flujo, se obtienen las ecuaciones del modelo hidrodindmico
bidimensional en horizontal. De esta manera, las variables dependientes son las
velocidades medias en la vertical U, V y el nivel de la superficie libre z,, funciones
de las correspondientes coordenadas espaciales (x e y) y del tiempo t (modelo
bidimensional horizontal 2DH).

Los términos residuales en el modelo bidimensional son consecuencia de la
distribucion no uniforme de velocidades en la vertical. Estos pueden ser
estimados a partir de los denominados coeficientes de Boussinesq B, B2 y B3 en
condiciones de flujo permanente. Las tensiones de corte sobre el fondo
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(correspondientes con las condiciones en el limite inferior de integracion en
vertical) también se expresan mediante una férmula de resistencia al flujo valida
para condiciones de flujo permanente en funciéon de las velocidades medias en
vertical U, V (y eventualmente de la profundidad h si se utiliza el coeficiente de
rugosidad de Manning).

Ademas de la integracion espacial en vertical sobre la profundidad de flujo,
puede realizarse también la integracién espacial en horizontal sobre el ancho de
la seccién transversal. Si las ecuaciones del flujo impermanente bidimensional
horizontal (2DH) son integradas sobre el ancho de la seccién transversal se
obtiene el modelo de flujo impermanente gradualmente variado unidimensional
1D, constituido por las ecuaciones de Barré de Saint Venant, desarrolladas por el
autor en 1871. En dichas ecuaciones, el caudal Q (o la velocidad media Uenla
seccion) y el nivel z, son funciéon de la distancia x a lo largo de la corriente
hidrica y del tiempo t.

También para el modelo unidimensional, el término residual (coeficiente de
Boussinesq B) y las condiciones en el limite de integracion (tensién de corte media
sobre el perimetro mojado de la seccién transversal) se estiman considerando una
féormula de resistencia vélida para condiciones de flujo permanente. Cuando la
seccion transversal no es compacta (por ejemplo, es compuesta por un canal
principal flanqueado por canales/planicies de inundacién) el término residual no es
para nada despreciable y debe ser evaluado mediante una divisién en subsecciones.
El modelo unidimensional, ya sea en condiciones de flujo permanente, cuasi-
permanente o impermanente, todavia representa el abordaje mas apropiado para
una gran variedad de problemas en Hidraulica Fluvial. Por otra parte, los modelos
hidrodindmicos cuasi-bidimensionales (cuasi-2D) se basan en distintas
aproximaciones del modelo de flujo impermanente gradualmente variado
unidimensional para representar las leyes de descarga entre celdas adyacentes.

El modelo de flujo impermanente gradualmente variado unidimensional puede ser
ulteriormente simplificado mediante integraciéon espacial. La operaciéon de
integracion espacial mas extrema es la que se realiza sobre la totalidad del campo de
flujo (tramo de rio o cuenca). Esta operacion conduce a los modelos
cerodimensionales 0D, también denominados en Hidrologia modelos espacialmente
agregados o de parametros concentrados (en contraposicién con los anteriores que se
definen como modelos diferenciales distribuidos). En estos modelos la ecuacién de
momentum es reemplazada por una relacién algebraica denominada funcién de
almacenamiento que vincula almacenamiento con caudales.

Los modelos cerodimensionales han encontrado mayor campo de aplicacién en la
Hidrologia. Por ejemplo, en los denominados métodos de propagacion de



100 Transporte de Sedimentos y Morfodindmica de Rios Aluviales

crecidas hidrolégicos, como, por ejemplo, el método de Muskingum (Cunge,
1969), o en los métodos conceptuales de transformacién lluvia-caudal de Clark,
Dooge, Nash, etc. (Chow et al, 1994). El punto crucial de los modelos
cerodimensionales es la funcién de almacenamiento (dltimo vestigio de la
ecuacion de conservacion de la cantidad de movimiento o balance de
momentum). Solo en algunos casos especiales (embalse profundo controlado por
un vertedero, canal prismatico, etc.) esta funcién puede obtenerse a través de la
integracion de las ecuaciones del modelo unidimensional despreciando los
términos residuales. En la mayoria de los casos, especialmente en cuencas
hidrograficas y tramos de rios, la relacién entre almacenamiento y caudales
puede ser obtenida a través de la calibracion de coeficientes empiricos.
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APENDICE A

A.1 INTRODUCCION

La fase fluida que interviene en los procesos de erosién, transporte y deposicion
de sedimentos es el agua. En la Tabla Al se presentan las unidades
fundamentales del Sistema Internacional (SI), que se usaran para expresar las
distintas magnitudes.

Tabla A.1. Unidades fundamentales S.I.

Magnitud Unidad SI Nombre (Dimensién)
Masa (kg) kilogramo (M)
Longitud (m) metro (L)
Tiempo (s) segundo (T)
Temperatura (°K) Kelvin (6)

Se recuerda que la conversién de grados centigrados (°C) a grados Kelvin (°K) es:
°K=°C+273.

Algunas de las magnitudes que se emplean frecuentemente, tales como
velocidad, aceleracién, fuerza, etc., se expresan en unidades derivadas o
secundarias (Tabla A.2), las cuales se obtienen por combinacién con las unidades
fundamentales.

Tabla A.2. Magnitudes y propiedades en unidades derivadas.

Magnitud/Propiedad Unidad SI Nombre (Dimension)
Velocidad (m/s) (L/T)
Aceleracién (m/s?) (L/ T?)
Fuerza (kg.m/s?) o (N) Newton (ML/T?)
Energia (o Trabajo) (kg.m?2/s?) o (N.m) o (]) Joule M 1L2/T2)
Potencia (kg.m2/s3) o (N.m/s) o (J/s) o (W) Watt (M L2/T3)
Presién, tension (kg/m.s?) o (N/m2) oPa Pascal (M/LT?)
Densidad (kg/m3) (M/L3)

Peso especifico (kg/m?2s2) o (N/m?3) (M/L2T?)
Viscosidad dindmica | (kg/m.s) o (N.s/m?2) o (Pa.s) (M/LT)
Viscosidad cinematica | (m2/s) (L2/T)

A.2 DENSIDAD Y PESO ESPECIFICO

La densidad o masa especifica (masa por unidad de volumen) del agua se indica
con p. La misma varia con la temperatura T tal como se observa en la Tabla A.3

Tabla A.3. Densidad en funcién de la temperatura.

T (°C) 0

5 10 15 20

30 35 40

p (kg/m3) 999.9

1000.0

999.5 | 999.1 | 998.2

997.1

995.7 | 9941 | 992.3
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Diferencias de densidad en ambientes fluviales, lacustres u oceanicos son
causadas por fuertes gradientes térmicos; también en zonas de transicién de agua
dulce-agua salada (estuarios), en embalses debido a corrientes de densidad, etc.

La densidad en (kg/m?3) se vincula con la temperatura en (°C) mediante la
siguiente ecuacion:

p=(1.549x107)T3 —(6.154x10>)T? +(3.068x102)T+999.917 (A1)

A los efectos practicos la densidad del agua se considera igual a 1000 kg/m3.

El peso especifico se obtiene multiplicando la densidad p por la aceleracion de la
gravedad g:

r=p8g (A2)

La aceleracion de la gravedad es funciéon de la latitud y de la altitud sobre el nivel
del mar. El valor que se utiliza es g=9.81 m?/s (latitud 45° y al nivel del mar). Los
valores de peso especifico del agua en funcién de la temperatura se presentan en
la Tabla A.4.

Tabla A.4. Peso especifico en funcién de la temperatura.
T (°C) 0 5 10 15 20 25 30 35 40
¥ (N/m3) 9809.0 | 9810.0 | 9805.1 | 9801.2 | 9792.3 | 9781.6 | 9767.8 | 9752.1 | 9734.5

A.3 VISCOSIDAD
3.1 Viscosidad dinamica
Factor de proporcionalidad en la expresion que vincula tensién de corte y

gradiente de velocidad (ley de Newton):

= — A.3
r=u (A3)

La ecuaciéon (A.3) es vdlida para flujo laminar. p = constante para un fluido
Newtoniano, p=0 para un fluido ideal.
3.2 Viscosidad cinematica

Definida mediante la relacién entre la viscosidad dindmica y la densidad del
agua:

y=~ (AA4)

Tanto p como v son funcién de la temperatura. La influencia de la temperatura es
significativa tal como se especifica en la Tabla A.5.
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Tabla A.5. Viscosidad cinematica en funcién de la temperatura.
T (°C) 0 5 10 15 20 25 30 35 40
vx106 (m%s) | 1.79 1.52 1.31 1.14 1.01 0.90 0.80 0.72 | 0.65

La viscosidad cinematica en (m2?/s) se vincula con la temperatura en (°C)
mediante la siguiente ecuacién:

v=(1.057x10°)T% +(1.164x102)T2 - (5816 x102) T +1.787} x 10° (A.5)

A.4 SISTEMA DE REFERENCIA

Se considera un sistema de coordenadas espaciales cartesianas ortogonales x, y, z
de orientaciéon derecha; cuyos versores (vectores de longitud unitaria) asociados a
cada eje coordenado son e, ey, e..

Alternativamente, cuando se utiliza la notacién tensorial por indices, los ejes
coordenados se representan respectivamente con X1, X2, X3 y los correspondientes
Versores con ey, €z, €s.

Un punto P del espacio serd indicado mediante sus coordenadas X, y, z, o
recurriendo al vector posicién x de componentes X, y, z 0 x1, X2, X3: X=X(X, V¥, Z)=x(X1,
x2, X3). El tiempo se indica con t.

x3=z ¢
P
e3=e; X
€1 = €x O eZEey XZEy

X1=X

Figura A.1. Sistema de coordenadas espaciales cartesianas ortogonales.

A.5 FUERZAS DE CUERPO DEBIDAS A LA ACCION DE LA GRAVEDAD

Supongamos un canal rectangular ancho inclinado un angulo o en la direccion xi,
tal como se esquematiza en la Figura A.1, donde k indica el vector unitario
(versor) en la direccién vertical positiva hacia arriba; y ei, e, e; son versores
asociados a cada eje coordenado ortogonal x1=x, o=y, X3=2, respectivamente.
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Figura A.2. Esquematizacién accion de la fuerza gravitacional en un canal rectangular ancho.

El vector G de la accién gravitacional tiene componentes Gi, G2 y Gs en la
direccion de cada eje coordenado. Dichas componentes quedan definidas
mediante el producto escalar:

G =-gk-e; (A.6)
G =-gk-e;=—g|K|e,| cos(k,e;)=—gcos(k,e;)
G,=-gk-e, =—g‘ kHez\ cos(k,e,)=—-gcos(k,e,) (A.7)
G;=-gk-e; =—g‘ kHe3‘ cos(k,e;)=—-gcos(k,e;)
De la Figura A.1 se observa que:
cos(k,e;)=co0s(90° + @) =—sena
cos(k,e,)=cos(90°)=0 (A.8)
cos(k,e,)=cosa
Consecuentemente, las componentes de G son:
G =gsena , G,=0, G,=-gcosa (A.9)
Por otra parte, si o es pequefio, es decir, o < 7°, lo cual implica una pendiente del
canal Sp £12% (la cual no es para nada pequena), se puede considerar:
sena=tga =S, , cosa=1 (A.10)

De la Figura A.1 se observa que h=D/cos a. Por lo tanto, en este caso es valido
también: h=D, es decir, la profundidad medida en la vertical coincide con la
profundidad medida en la direccion del eje xs3. Consecuentemente, las
componentes de G son:

Gi=(g5, 0,-g) =-g(9/0x;) , i=1,2,3 (A.11)
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CAPITULO 3
PROPIEDADES DE LOS SEDIMENTOS

3.1 INTRODUCCION

El material sélido granular que se encuentra en el lecho de un rio, el cual ha sido
transportado y depositado por el mismo rio a lo largo de su evolucién morfoldgica,
es denominado sedimento aluvial. Por otra parte, el material detritico proveniente de
los procesos de meteorizacién de roca madre, que cae por gravedad depositandose
al pie de laderas o en canales de fuerte pendiente en zonas de montaria, se denomina
sedimento coluvial. Los distintos tipos de depésitos sedimentarios fueron descriptos
en detalle en el Capitulo 1.

El Subcomité de Terminologia Sedimentolégica de la Unién Americana de
Geofisicos (AGU) ha adoptado la siguiente definicién para los sedimentos:

“Fragmentos de material transportado por, suspendido en, o depositado por agua o
aire, o acumulado en los lechos por otros agentes naturales; cualquier acumulacién
detritica, tal como loess”. En la definiciéon general de la AGU no esta comprendido el
hielo, la madera o el material de origen orgénico que flota en los rios aluviales.

Los procesos de erosion, transporte, deposiciéon y consolidacién de sedimentos,
debido a la accién del flujo hidrico encauzado, no dependen solo de los pardmetros
hidrodindmicos vistos en el Capitulo 2, tales como la tensién de corte sobre el fondo
o la velocidad, sino que dependen también de las propiedades del mismo sedimento
que constituye el lecho del rio.

Las propiedades de los sedimentos pueden dividirse en propiedades individuales,
tales como el tamario, la forma, la densidad, la velocidad de caida y propiedades
grupales, tales como la composicion granulométrica, la porosidad, la densidad
global in situ y el angulo de reposo. En este Capitulo se describen y analizan todas
estas propiedades, las cuales tienen una relevancia significativa en el transporte de
sedimentos y los procesos fluviales asociados.

3.2 TAMANO

3.2.1 Diferentes definiciones para caracterizar el tamafio

La propiedad fisica mds importante de una particula de sedimento es su tamario. Las
particulas de sedimento que conforman los lechos de los rios aluviales poseen
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diferentes formas, desde esferoidales hasta chatas y alargadas. Distintas definiciones
de “diametro” como indice de tamafio son posibles:

Diametro de tamiz. Es la abertura de la malla cuadrada del tamiz a través de la cual
puede pasar una particula de sedimento.

Diametro de sedimentacion. Didmetro de una esfera de igual densidad y velocidad
de caida en el mismo fluido y a la misma temperatura. La velocidad de
sedimentaciéon de una particula ws es una cierta funciéon f; de su diametro d,
densidad ps y de la viscosidad cinematica del fluido v(p,T). Por lo tanto, si se mide la
velocidad de caida de una particula, su didmetro puede ser obtenido como una
cierta funcién f, de dicha velocidad, de ps y de v(p,T):

W = fl[d vps’V(p’T)] =d= f2 [Ws’ps ,V( 'T)] (31)

Dimensiones triaxiales. Considerando la particula como un elipsoide se definen tres
ejes perpendiculares X, y, z, tal como se esquematiza en la Figura 3.1.

i) z A i) z,
A

A

Figura 3.1 Esquematizaciéon dimensiones triaxiales de un clasto i) vista lateral, ii) corte A-A.

Las longitudes medidas sobre los ejes son respectivamente: a (mayor), b (intermedia)
y ¢ (menor). Se adopta b como indice de tamario de la particula.

Diametro de cubo o de esfera equivalente. Se utilizan en el dimensionamiento de
protecciones contra erosién (May et al., 2002, Maynord, 1995). Didmetro asociado a
un cubo de volumen equivalente, d, o didmetro de una esfera de volumen
equivalente, ds (d,=0.806 ds):

V3 13
d =(Mj d, - (6'\"} (3.22),(3.2b)
P, TP,

donde M: masa del enrocado (kg) y ps: densidad del material (kg/m?3).

3.2.2 Escala sedimentolégica de Udden-Wentworth

Una clasificacién de particulas de acuerdo al tamarfio fue realizada por Udden (1914)
y modificada por Wentworth (1922). Tal clasificacién se presenta en la Tabla 3.1,
donde se observa que los limites de cada intervalo de clase difieren por un factor de
2. La escala de Udden-Wentworth ha sido adoptada por el Subcomité de
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Terminologia Sedimentolégica de la AGU. Para arenas y sedimentos mds gruesos el
didmetro d se expresa generalmente en milimetros (mm) y para sedimentos finos
(d<62.5 um) en micrones (1 um = 103 mm).

A los efectos de mejorar la visualizacion grafica de las distribuciones
granulométricas y facilitar el calculo de los parametros estadisticos, Krumbein (1934)
propuso que los limites de cada intervalo de clase en la escala Udden-Wentworth
sean transformados logaritmicamente en valores ¢ = - log> d (con d en mm). De esta
manera la escala sedimentoldgica phi (¢) queda definida como:

d=27 (3.3)
Aplicando logaritmo (en base 2 y en base 10) a ambos miembros de la ec. (3.3) tenemos:
o=—log,d = —199109 _ 3395 10q (34)
109y,

con d en mm. En la escala ¢, los rangos de d en (mm), para cada intervalo de clase en
la escala de Udden-Wentworth, se convierten en nameros enteros constantes e
iguales a una unidad ¢ (ver Tabla 3.1).

Tabla 3.1 Escala sedimentolégica de Udden-Wentworth.

Denominacién d (mm) ) d (um)
Cantos rodados muy grandes 4096 - 2048 -12 a -11
Cantos rodados grandes 2048 - 1024 -11 a -10
Cantos rodados medianos 1024 - 512 -10 a -9
Cantos rodados pequefios 512 - 256 -9 a -8
Guijarros grandes 256 - 128 -8a-7
Guijarros pequefios 128 - 64 -7 a -6
Grava muy gruesa 64 - 32 -6 a-b
Grava gruesa 32-16 5a-4
Grava mediana 16-8 -4 a-3
Grava fina 8-4 3a-2
Grava muy fina 4-2 2a-1
Arena muy gruesa 2-1 -1a0
Arena gruesa 1-1/2 0Oal
Arena mediana 1/2-1/4 la?2
Arena fina 1/4-1/8 2a3
Arena muy fina 1/8-1/16 3a4 125 -62.5
Limo grueso 1/16-1/32 4ab 62.5-31.3
Limo mediano 1/32-1/64 5a6 31.3-15.6
Limo fino 1/64-1/128 6a7 |156- 780
Limo muy fino 1/128 -1/256 7a8 7.8-3.90
Arcilla gruesa 1/256 -1/512 8a?9 3.9 -1.95
Arcilla mediana 1/512-1/1024 | 9 a 10 | 1.95-0.98
Arcilla fina 1/1024-1/2048| 10 a 11 | 0.98-0.49
Arcilla muy fina 1/2048 -1/4096 | 11 a 12 | 0.49-0.24
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3.2.3 Determinacion de tamarfios: Analisis granulométricos

El conocimiento de la composicién granulométrica de un lecho fluvial constituye
un dato de crucial importancia tanto para la determinacion de la resistencia al
flujo, como si también para el estudio del transporte de sedimentos, los procesos
morfolégicos asociados y la calidad del habitat fluvial para diferentes especies.
Por lo tanto, se requiere determinar la distribucion granulométrica del sedimento
que se encuentra en un medio complejo como es el lecho de un rio aluvial.

La mayor parte de las distribuciones son obtenidas a partir de la frecuencia en
peso por tamizado de una muestra volumétrica que se extrae del lecho del rio.
Sin embargo, cuando el lecho estd compuesto por sedimentos gruesos (grava
muy gruesa, guijarros y cantos rodados) generalmente se realiza un muestreo
superficial individual, obteniéndose de esta manera una distribucién de
frecuencia por ntmero. Por otra parte, para sedimentos finos (d<62.5 pm) la
distribuciéon granulométrica se obtiene indirectamente mediante el analisis de
sedimentacion de una muestra volumétrica.

3.2.3.1 Analisis granulométrico a partir de muestras superficiales

Como mencionado anteriormente, para sedimentos gruesos se realiza un muestreo
superficial segin diversos métodos, tales como i) el método del conteo de clastos de
Wolman (Wolman, 1954), ii) el método de grillado o iii) el método de muestreo areal
(Bunte y Abt, 2001). Particularmente, en los primeros dos métodos, se realiza la
medicién directa, con regla, calibre o plantilla, de la longitud b (intermedia) de los
clastos. La plantilla US SAH-97 es de aluminio de 3.2 mm de espesor y contiene 14
aberturas cuadradas cuyas dimensiones varian entre 2 mm y 180 mm,
incrementandose en V2 ¢ (ver Figura 3.2).

Figura 3.2 Plantilla US SAH-97, (Potyondy y Bunte, 2002).
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Para tamafios mayores que 180 mm se usa la regla que tiene la plantilla en la parte
superior (hasta 300 mm). Consecuentemente, el indice de tamarfio de cada clasto es
definido por la longitud b.

En el método de Wolman (1954) se realiza el muestreo aleatorio de por lo menos 100
clastos a lo largo de una transecta. El muestreo aleatorio consiste en recorrer la
transecta a pié y después de un ndmero regular de pasos (uno o dos pasos)
recolectar el clasto que queda debajo del pié. Se pueden recorrer varias transectas,
generalmente paralelas, abarcando un drea de 100 m2 aproximadamente.

Una forma maés sistematica de aplicar el método de Wolman es materializar una
transecta y marcar con una cinta de medicién cada Ax del orden de 1-2dmax, y asi
sucesivamente en varias transectas a través de la zona de muestreo. Las
particulas se seleccionan en las intersecciones con las marcas (Wohl et al., 1996;
Hey y Thorne, 1983).

En el método de grillado se materializa una grilla cuadrada, en un &rea del orden de
1 m? a 10 m?2, con una separacion Ax=Ay~2dms y se muestrean todos los clastos
ubicados en los puntos de interseccion de la malla.

En el método del muestreo areal se recogen absolutamente todas las particulas
expuestas en la superficie, dentro de un area del orden de 0.1 m? a 1 m2 El muestreo
areal puede ser manual, con elementos adhesivos o mediante fotografias y se realiza
en lechos de grava con abundante proporcion de grava fina y arena. Cuando se
realiza con elementos adhesivos (arcilla, cera, etc.) la muestra es llevada a laboratorio
para ser tamizada. Los tres métodos descriptos se utilizan en rios de régimen
intermitente cuando se encuentran secos o en rios perennes pero vadeables.

Para hacer més expeditivo el trabajo de campo, el muestreo superficial por grillado
se puede realizar con fotografias del lecho y posterior analisis en gabinete (Adams,
1979). Esto reduce el tiempo de las campafias, pero aumenta el tiempo de
elaboracién en gabinete. Por otra parte, mediante el método de conteo de clastos, en
una determinada area, dos operadores equipados con plantilla, GPS y grabador o
anotador, pueden muestrear hasta 1500 clastos en una jornada (Rice y Church, 1996).

3.2.3.2 Analisis granulométrico por tamizado de muestras volumétricas

El tamizado puede ser aplicado para gravas y arenas haciendo pasar una muestra
volumétrica de sedimentos por una serie de tamices. En este caso el indice de
tamafio lo define el didmetro de tamiz. En la Tabla 3.2 se presenta la serie de
tamices de la U.S.STD (United States Standard Sieves) adoptada por la ASTM y
especificada en ASTM E-11.
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En la escala Udden-Wenworth d se incrementa siguiendo una serie geométrica
en razoén 2. En la serie de tamices ASTM las aberturas de malla aumentan hasta
5.657 mm siguiendo también una serie geométrica, pero en razén 21/4,

Tabla 3.2 Serie de tamices ASTM.

Tamiz | Abertura de | Tamiz Aberturade | Tamiz | Abertura de
malla (mm) N° malla (mm) N° malla (mm)
5" 127.0 35 5.657 45 0.354
4.24" 107.7 4 4.757 50 0.297
4" 101.6 5 4.000 60 0.250
314" 88.9 6 3.364 70 0.210
3" 76.2 7 2.828 80 0.177
21" 63.5 8 2.378 100 0.149
2" 50.8 10 2.000 120 0.125
1" 38.1 12 1.682 140 0.105
1" 254 14 1.414 170 0.088
7/8" 222 16 1.189 200 0.074
3/4" 19.1 18 1.000 230 0.0625
5/8" 15.9 20 0.841 270 0.0526
1/2" 12.7 25 0.707 325 0.0450
3/8" 9.52 30 0.595 400 0.0380
5/16" 7.94 35 0.500 450 0.0320
1/4" 6.35 40 0.420 500 0.0250

En la Tabla 3.3 se presentan los tamices de mallas cuadradas especificados en la
Norma IRAM 1501-2.

Tabla 3.3 Serie de tamices IRAM.

Serie principal R 20/3

(um) | 180 -250 - 355 - 500 - 710

(mm) [1-14-2-28-4-56-8-112-16-22.4-31.5-45-63
Serie suplementaria R 40/3

(um) | 150 - 300 - 600

(mm) [1.18-236-475-95-13.2-19-265-375-53-75

Abertura

Abertura

Algunas cuestiones que se deben considerar al realizar el andlisis granulométrico
por tamizado son:
i) No sobrecargar los tamices ya que las particulas mas pequefias que la
abertura del tamiz podrian quedar retenidas por bloqueo, en la Tabla
3.4 se presentan las recomendaciones de Shergold (1946) para arenas,
ii) A los efectos de la representatividad de los resultados la muestra
volumétrica a analizar debe satisfacer un peso minimo, algunas
ecuaciones para determinar dicho peso se presentan en la Tabla 3.5,
if) Para arenas, el intervalo de clase entre tamices debe ser como maximo
0.25 ¢ y para arenas con grava 0.5 ¢,
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iv) El tiempo de tamizado debe ser de 10 a 20 minutos con tamizadoras
automaticas.

Tabla 3.4 Peso retenido maximo por cada tamiz para muestras de arena.

Abertura de Tamiz Peso retenido maximo (g)
malla (mm) | ASTM N° . . .
Serie 2 Serie 21/2 Serie 214

2.378 8 150 75 38
1.189 16 100 50 25
0.595 30 70 35 18
0.297 50 50 25 12
0.150 100 35 18 9
0.074 200 25 12 6

Tabla 3.5 Peso minimo de la muestra volumétrica, ms (kg), en funciéon de dmax (m).

Ecuacion Autor Observacion
ms=265000 dmad De Vries (1970), ISO (1977) Arenas y gravas finas
m=2069 dmsx - 6.7 ASTM D75-71 dmax>3.2 mm
mM=2596 dmax!5 ASTM C136-71
ms=2882 dmax - 47.6 Bunte y Abt (2001) dmix>32 mm

Con respecto al peso minimo de la muestra volumétrica, la mayoria de las
ecuaciones que se reportan en la literatura estiman valores muy elevados para
didmetros maximos en el rango de sedimentos gruesos (guijarros y cantos
rodados). Sin embargo, para esos sedimentos es recomendable realizar un
muestreo superficial por conteo de clastos (Diplas et al., 2008).

3.2.3.3 Analisis granulométrico por sedimentacién

Los métodos basados en el proceso de sedimentacion se aplican principalmente para
sedimentos finos, ¢ < 4 (62.5 pm), considerando como limite inferior el valor de 0.5
um debajo del cual el movimiento Browniano de las moléculas de agua comienza a
afectar la decantacion de las particulas. Analogamente a los casos anteriores, aqui el
indice de tamafio lo define el didmetro de sedimentacién. Se utilizan distintos
métodos e instrumentos tales como el método del hidrometro, el método de la
pipeta, tubos de acumulacién visual, etc. (ASCE, 1969).

3.2.3.3.1 Método del hidrometro

El método del hidrometro se basa en la ley de Stokes, la cual vincula la velocidad de
una esfera que cae en un fluido homogéneo de extension infinita con el diametro (la
velocidad de caida terminal de una particula se define mas adelante en el punto 3.5).

El método consiste en dejar decantar una muestra de sedimentos cuantificando, a
diferentes tiempos, el peso de las particulas de un determinado tamafio que se
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encuentran en suspensioén (Gibbs, 1972). Aplicando la ley de Stokes se obtiene el
diametro equivalente de la particula, que es el didmetro de una esfera, de la misma
densidad, que sedimenta con la misma velocidad de la particula real.

El peso de las particulas en suspension se determina mediante mediciones con un
hidrémetro. Este instrumento es un densimetro cuyas lecturas corresponden a la
cantidad de sedimentos en suspensién en g/1. El hidrometro estandarizado para
este tipo de andlisis es el ASTM 152-H.

Aspectos a considerar: i) se debe asegurar la total dispersién de las particulas (no
se debe presentar floculacién), ii) el proceso de sedimentacién debe ser a
temperatura constante y iii) la concentraciéon debe ser diluida (25-50 g/1) para
que no se afecte la viscosidad.

3.2.3.3.2 Método de la pipeta

Consiste en determinar el peso de sélidos en las muestras (20 ml aprox.) que se
extraen mediante pipeta de una suspension, inicialmente uniforme, a tiempos
previamente calculados y en un punto cuya distancia (H) desde la superficie de
la suspensién sea conocida. Con la ley de Stokes se obtiene el didmetro. Si se lo
realiza con rigurosidad el método de la pipeta puede competir en exactitud con el
método del hidrometro.

3.2.4 Representacion de analisis granulométricos

Los datos de los andlisis granulométricos se presentan en un grafico
semilogaritmico. En los andlisis granulométricos por tamizado o por
sedimentacién, en ordenadas se representa la fracciéon acumulada en peso de
material mas fino que un determinado didmetro: F=1-(peso retenido
acumulado/peso total de la muestra) y en abscisas el didmetro d en escala
logaritmica, tal como se muestra en la Figura 3.3a.

d (mm) b) ¢

Figura 3.3 F versus d en escala a) logaritmica b) lineal.
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La misma distribucién de la Figura 3.3a puede representarse en la escala
sedimentolégica phi (¢) como se muestra en la Figura 3.3b. Se observa que ¢ en
escala lineal es equivalente a d en escala logaritmica ya que ¢ esta relacionado
linealmente con logiod a través de la ecuacion (3.4).

3.2.4.1 Conversién de distribuciones granulométricas

Las muestras de sedimentos del lecho pueden ser obtenidas por muestreo
superficial (conteo de clastos, grillado y muestreo areal) y por muestreo
volumétrico. El conteo de clastos y el grillado son mutuamente equivalentes y
comparables, por eso, de ahora en adelante se hace mencién solo al método de
grillado. Ademas, las muestras pueden ser analizadas por frecuencia de nimero
de particulas por clase granulométrica (por nimero), o por frecuencia de peso de
particulas por clase granulométrica (por peso).

La distribucion granulométrica determinada a partir de una muestra superficial
es siempre sesgada respecto a la que se obtiene a través de una muestra
volumétrica (Kellerhals y Bray, 1971). Por lo tanto, se deben realizar conversiones
de una a otra para poder ser utilizadas en la practica.

Kellerhals y Bray (1971) propusieron factores de conversion entre las diferentes
combinaciones de métodos de muestreo y métodos de analisis de frecuencia. En
la Tabla 3.6 se presentan los factores de conversion de acuerdo al método de
analisis de frecuencia y al método de muestreo.

Tabla 3.6 Factores de conversion segiin método de analisis y muestreo.

Método de Conversion de Factor

Anglisis Frecuencia en Numero a Frecuencia en Peso ds

Frecuencia en Peso a Frecuencia en Ntumero 1/d3
Volumen a Grilla ds

Grilla a Volumen 1/d3
Area a Grilla d2

Muestreo Grilla a Area 1/d2
Volumen a Area d

Area a Volumen 1/d

Para convertir una frecuencia en ntimero a una frecuencia en peso es necesario
multiplicar la frecuencia en nimero asociada a una clase por d3. Por el contrario,
multiplicando la frecuencia en peso por 1/d? se obtiene la distribuciéon en
términos de frecuencia en nimero.

Anélogamente, cuando se trata de diferentes métodos de muestreo y a igualdad
de andlisis de frecuencia, una distribucién granulométrica de una muestra
volumétrica se convierte a una distribucion de una muestra por grillado
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multiplicando las frecuencias por d3. Por el contrario, de grilla a volumen se pasa
multiplicando las frecuencias por 1/d3. Y asi sucesivamente con los demaés casos.

Los dos tipos de factores de conversiéon, unos que contemplan el método de
analisis de frecuencia y otros que consideran los métodos de muestreo deben ser
aplicados conjuntamente para convertir distribuciones granulométricas obtenidas
con diferentes métodos de muestreo y andlisis de frecuencia.

Por ejemplo, para convertir la distribucion de una muestra volumétrica analizada
por su frecuencia en peso (volumen-por-peso) en la distribucién de una muestra
areal analizada por su frecuencia en ntimero (area-por-nimero), la frecuencia en
peso debe ser multiplicada por 1/d2? = d x (1/d3). Es decir, se multiplica por d para
convertir el muestreo de volumen a drea y por 1/d? para convertir de frecuencia en
peso a frecuencia en nimero.

Los tres métodos de muestreo (por grilla, por 4rea y por volumen) y los dos
métodos de andlisis de frecuencia de tamafio de particula (por niimero y por peso)
dan lugar a seis posibles combinaciones.

La terminologia que describe la combinacién de los métodos de muestreo y de
andlisis de frecuencia es como sigue: una muestra de volumen-por-peso indicada
con (VxP) se refiere a una muestra volumétrica analizada por su frecuencia en
peso, andlogamente, una muestra de grilla-por-ntimero se refiere a una muestra
superficial por grillado analizada por su frecuencia en ntimero (indicada con GxN);
una muestra de drea-por-peso se refiere a una muestra areal analizada por su
frecuencia en peso (AxP), etc.

Una muestra volumétrica analizada por su frecuencia en ndmero (volumen-por-
ntmero) es teéricamente posible, pero por lo general no es utilizada en la practica
y no sera considerada. En la Tabla 3.7 se presentan los factores de conversion para
las diferentes combinaciones segtin Kellerhals y Bray, 1971.

Tabla 3.7 Factores de conversién para algunas combinaciones.

3 VxP GxN GxP AxN AxP
VxP 1 1 ds 1/d2 d
GxN 1 1 ds 1/d2 d
GxP 1/d3 1/d3 1 1/d5 1/d2
AxN dz2 dz d5 1 ds
AxP 1/d 1/d dz2 1/d 1

Kellerhals y Bray (1971) indican un factor de 1/d (es decir, d-!) para la conversion
de una muestra de drea-por-peso (AxP) en una muestra de volumen-por-peso
(VxP) de material homogéneo. Sin embargo, cuando se aplica a depdsitos
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estratificados y acorazados de gravas, los investigadores encontraron que el
exponente de d igual a -1 produce distribuciones granulométricas demasiado finas
(Ettema, 1984). Para solucionar esto, algunos investigadores propusieron sustituir
el exponente -1 con un valor de aproximadamente -0.4 a -0.5 (Parker, 1987; Diplas y
Sutherland, 1988). Un exponente igual a -0.5 se refiere a un factor de conversién de
1/d%5 en la Tabla 3.7.

En la Tabla 3.7 se observa que no se requiere ninguna conversioén de grilla-por-
nimero (GxN) a volumen-por-peso (VxP), es decir, ambos son mutuamente
comparables y equivalentes, confirmando resultados anteriores reportados por
Leopold (1970). En la Tabla 3.8 se presenta un ejemplo de conversion de area-
por-peso (AxP) a grilla-por-ntimero (GxN) que es igual volumen-por-peso (VxP).

Tabla 3.8 Ejemplo de conversién de drea-por-peso (AxP) a grilla-por-namero (GxN).

i d AP gz | dyass " X(GXN) _f,(i/lxp)
(mm) Fj fj’jﬂ (Imn) (1 /] ,]d]'+1 /2) ajllljlst Fi
o 10| 200 0 0
1] -15| 283 001] 001 -125| 238| 000420 0.0775| 0.078
2| 20| 400| 002] 001 -175] 336| 000297 | 00548 | 0.132
3| 25| 566| 003 001 -225| 476| 000210 00388| 0.171
4 30| 800| 006] 003 275 673 0.00446 | 00823 0.253
5| 35| 1131 0.12] 006 -325| 951| 000631 0.1163| 0.370
6| -40| 1600| 025 013 -375| 1345 0.00966 | 0.1782| 0.548
7| 45 2263 042] 017 -425| 19.03| 000893 | 0.1648| 0.713
8| 50| 3200| 061 019] -475| 2691| 0.00706| 0.1302| 0.843
9| 55| 4525| 081] 020 -525| 3805 0.00526| 0.0969| 0.940
10, 60| 6400| 095| 0.14] 575 5382| 0.00260| 0.0480| 0.988
11| 65| 9051 1] 005 625 7611|  0.00066| 0.0121 1
=1 | 005422 1

3.2.4.2 Combinacién de dos distribuciones granulométricas

Los rios aluviales con distribuciones de tamafio de particulas que van desde
arenas hasta cantos rodados, suelen requerir varios métodos de muestreo con el
fin de representar el patrimonio granulométrico del lecho. La mayoria de los
métodos muestrean solo una parte de la distribucién granulométrica.

El muestreo superficial por grillado (o conteo de clastos), por ejemplo, puede
muestrear en forma representativa los tamafios de particula entre gravas
medianas y cantos rodados pequefios. El muestro areal, por otro lado, es
apropiado para muestrear con precision la parte fina (d<16 mm), particularmente
si se utiliza arcilla como adhesivo para recoger la muestra. Sin embargo, el
muestreo areal no es adecuado para gravas gruesas, guijarros y cantos rodados.
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Por otra parte, el muestreo volumétrico puede realizarse para arenas y gravas
finas/medianas, pero no es adecuado para sedimentos mds gruesos. Es decir,
para poder representar la distribuciéon granulométrica es necesario primero
convertir, por ejemplo, una distribucién de (AxP) de una muestra de material
fino a una de (GxN) y luego combinarla con otra distribucién (GxIN) obtenida
para el material mds grueso. De esta manera se puede obtener la distribucion
granulométrica final del sedimento del lecho.

Los métodos existentes para combinar dos distribuciones granulométricas, son el
de combinacioén rigida y el de combinacién flexible (Anastasi, 1984; Fehr, 1987) y el
de ajuste de frecuencias (Fripp y Diplas, 1993). Este tltimo da iguales resultados
que el método de combinacioén flexible.

3.2.4.2.1 Método de combinacion rigida

Este método permite combinar dos distribuciones granulométricas Fi(d;) y Fa(d;),
donde Fi(d)) es la distribucién del material mas fino (pude ser una distribucién
AXP convertida previamente a GxN) y Fz(d;) es una distribucién GxN del material
mas grueso. En este método, la distribucién combinada F.(dj) conserva la parte
gruesa y ajusta la parte fina de la distribucién Fa(d;), (Anastasi, 1984; Fehr, 1987).

Para aplicar el método se debe rastrear para que didmetros consecutivos, en la
zona de superposicion de las dos distribuciones, se verifica la siguiente relacién
de similitud de frecuencias acumuladas:

! (3.5)

1j+l F2j+l

En el ejemplo de Tabla 3.9, el rango de similitud se verifica para d=5.66 mm (j=8)
y d=8 mm (j+1=9). Dado que F.(d;) conserva la parte gruesa de F2(d;), desde j=8
hasta el extremo superior de la distribucion (j=N), tenemos:

R, =F, (3.6)

Luego se calcula el coeficiente a=(F>/F1);-s, el cual se mantiene constante. En el
ejemplo de Tabla 3.9, 0a=0.538. Las frecuencias desde j-1=7 hasta el extremo
inferior de la distribucién (j=0) se determinan mediante la siguiente expresion:
Fe,,=aF (3.7)
En la Figura 3.4 observa la representacion de las distribuciones Fjj y Fy
conjuntamente con la distribucion F; obtenida con el método de combinacion rigida.
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Tabla 3.9 Combinacién de dos distribuciones granulométricas.

i o ( n:il{n ) Fy Fy Rigida Flexible
Fy Fefj Fegj
ol 15 035 0 0 0
1 1.0 0.50| 0.02 0.011 0.015
2 0.5 0.71| 0.06 0.032 0.044
3 0.0 1.00| 0.14 0.075 0.103
4| -0.5 141| 0.22 0.118 0.162
5| -1.0 2.00| 0.31 0 0.167 0.228
6| -15 2.83| 042 0.07 0.226 0.309
71 2.0 400 059 0.24 0.318 0.434
8| 25 566| 078| 042 o4 0574 | =Fefini )
9| 3.0 800 094] 058 058| Foymgen=| 0.691
10| 35| 1131] 099] 069 069 0.772
11| -4.0 16.00 1| 0.79 0.79 0.846
12| -45 22.63 0.86 0.86 0.897
13| -5.0 32.00 0.91 0.91 0.934
14| -55 45.25 0.94 0.94 0.956
15| -6.0 64.00 0.96 0.96 0.971
16| -6.5 90.51 0.98 0.98 0.985
171 70| 12800 1 1 1
;
0o L——F A I
—O0—F2 |
08 1| _a—Fc(Rigga) | A /K o
0.7 1 Fc (Flexible) ~~ /) /&~~~ oo
~ 061 |
= 05 !
0.4 - |
0.3 |
0.2 l
0.1 - l
0 - ——r e ———r—
0 1 10 100 1000
d (mm)

Figura 3.4 Representacion de la combinacion de las distribuciones granulométricas de Tabla 3.9.

3.2.4.2.2 Método de combinacion flexible

En este método, una vez identificado el rango de similitud (j, j+1) a partir de la ec.
(3.5), la parte de composicion granulométrica mas fina de la distribucion
combinada se determina calculando el valor inicial con la ec. (3.8) y aplicando
recursivamente las ecs. (3.9a) y (3.9b) hasta alcanzar el extremo inferior de la
distribucién (j=0).
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_ (F2j+l_F2j)

Cfini j

1j

(3.8)

FCfini i FCf i—
Ferp, =Py {Fl(”]' For,., = Fljz( Flj 1 (3.9a), (3.9b)
i -1

La parte de granulometria mas gruesa de la distribucién combinada se determina
calculando el valor inicial con la ecuacién (3.10) y aplicando recursivamente las
ecs. (3.11a) y (3.11b) hasta alcanzar el extremo superior de la distribucién (j=N).

Flj+l
Feg ini( j+1) :FCfini(j) E (3.10)
1
F091+2 - (FCgini(j+1) _l)ﬁ +1 (3.11a)
2j+1
(1- F21+3 )
Feoja =| (Feap =D g 7 |1 (3.11b)
2j+2

En la Tabla 3.9 se presentan los célculos de la combinacioén de dos distribuciones por
el método de combinacion flexible y en la Figura 3.4 se comparan graficamente los
métodos de combinacién rigida y flexible. Se observa que el método de combinacién
flexible produce una distribucion granulométrica ligeramente més fina.

3.2.5 Parametros estadisticos de las distribuciones granulométricas

Para caracterizar una distribucién granulométrica se debe considerar el rango de
particulas que incluye (tamafio maximo y minimo) y los pardmetros estadisticos
tales como, el tamafio medio, la dispersiéon de los tamafios alrededor del tamafo
medio, la simetria o la dispersién preferencial (asimetria) a un lado de la media y
el grado de concentracién de los tamafios alrededor de la media (curtosis).

Tales pardmetros se pueden obtener mediante el método de los momentos
(Krumbein y Pettijohn, 1938; Friedman y Johnson, 1982) o con el método grafico
(Inman, 1952; Folk y Ward, 1957). Si bien ambos métodos presentan ventajas y
desventajas, el método de los momentos es més preciso ya que emplea informacién
de toda la muestra para determinar sus parametros estadisticos, en contraposicién
con el método grafico que emplea informacion de algunos pocos percentiles.
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3.2.5.1 Estimacion de parametros con el método de los momentos

Consideremos una funcién discreta de distribucién acumulada de los didmetros
F(¢j) como la representada en la Figura 3.3 o 3.4. Supongamos que se definen N
clases granulométricas. Para la clase i-ésima es posible determinar un didmetro
representativo en la escala phi, ¢, y su fraccién en peso asociada, f; , como:

¢; =05(9; + 0,1
fi=F.1—F

(3.12)
(3.13)

donde el indice j estd asociado a los extremos de cada clase de la curva de
distribucién acumulada, mientras i es el indice que identifica cada clase (i=1,N).

Los parametros estadisticos en escala ¢, media (¢m), desvio estandar (o),
asimetria (Sky) y curtosis (Ky), calculados con el método de los momentos, son:

O = i‘b. f; (3.14)

N 2
Gy = |:Z(¢| _¢m )2 f|:| (315)
=206, 316)
K¢ = i((h —bn )4 fl (317)

En la Tabla 3.10 se presentan las distintas caracterizaciones de las distribuciones
granulométricas de acuerdo a los valores que adoptan los parametros estadisticos
estimados con las ecuaciones (3.14) a (3.17).

Tabla 3.10 Caracterizacién de la distribucién granulométrica y pardmetros estadisticos (escala ¢).

G Ske /0> K, /oy
Muy bien . Muy platictrtica <1.70
. <0.35 Sesgada a muy fino >+1.3
seleccionada (muy aplanada)
Bien seleccionada 0.35a0.50 | Sesgada a fino +0.43 a +1.30 | Platictrtica 1.70a2.55
Moderadamente bien . . .
. 0.50a0.70 | Simétrica -0.43 a +0.43 | Mesocurtica 2.55a3.70
seleccionada
Moderadamente .
- 0.70a1.00 | Sesgadaa grueso -043a-130 | Leptoctrtica 3.70a7.40
seleccionada
Sesgad: M
Mal seleccionada 1002200 | cogacaamuy <130 v >7.40
grueso leptocurtica
Muy mal
seleccionada 2002 4.00
Extremadamente mal
seleccionada >4.00
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Las distribuciones granulométricas tipificadas por los Sedimentologos, por
ejemplo, como muy bien seleccionada (cuasi-uniforme) o mal seleccionada
(extendida); tienen su contrapartida en la definiciéon de los Ingenieros, que se
refieren a las mismas en términos de mal graduada (cuasi-uniforme) y bien
graduada (extendida) respectivamente. En este dltimo caso, el bien graduado de
los ingenieros indica que la distribucién granulométrica presenta una vasta gama
de tamafios de grano.

Ademas de los parametros estadisticos utilizados para caracterizar el sedimento,
de la curva granulométrica se extraen algunos didmetros caracteristicos que
luego se utilizan en el calculo del transporte de sedimentos. Por ejemplo, el
diametro para el cual un porcentaje x del material es mas fino (con x igual al 16,
50, 65, 84, 90, etc.) es obtenido mediante la siguiente expresion:

d, =27 (3.18)

donde ¢« es el didmetro en escala ¢ para el cual el x % del material es mas fino, el
cual se obtiene por interpolacién (lineal en ¢, logaritmica en d) a partir de los
datos de la curva de distribucién granulométrica acumulada.

El dso es la mediana de la distribuciéon y se utiliza en algunas ecuaciones para
calcular el transporte de sedimentos esquematizando el lecho como
monogranular. Los didmetros mds gruesos, dso y dss, son generalmente utilizados
para evaluar la resistencia al flujo (resistencia de grano) y para calcular la altura
de la capa activa de sedimentos del lecho, involucrada en el proceso de
transporte, en el caso de fondo plano. Un coeficiente muy empleado en
Ingenieria Civil (disefio de filtros, prefiltros, mezclas asfalticas, hormigones, etc.)
es el coeficiente de uniformidad de Hazen: C,=deo/ d10.

Asimismo, en Hidraulica Fluvial algunas férmulas utilizan el didmetro medio
aritmético dm, tanto para calcular el transporte de sedimentos no uniformes
esquematizando el lecho como monogranular (por ej., ecuaciéon de transporte de
fondo de Meyer-Peter y Miiller (1948), asi como también para estimar el
coeficiente de proteccién-exposicion en el calculo del transporte por clases
granulométricas (por ej., coeficiente de Eguiazaroff (1965)). El didmetro medio
aritmético en funcién de los didmetros en escala ¢ se expresa como:

d, :idi f, :Zz*d’i f, (3.19)

N
i=1 i=1

El didmetro medio geométrico d,, el desvio estindar geométrico o,, la asimetria
8 8
geomeétrica sig y la curtosis geométrica K¢, se definen respectivamente mediante:
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N
logy, dg =D f; logy, d, (3.20)
i1
N , 2
log,, o :{ (Ioglo d; —log,, dg) fi} (3.21)
i1
N
109y Sy = Z(Ioglo d; —log,, dg)3 fi (3.22)
i1
N
logy, Ky = Z(l()glo d; —log,, dg)4 f; (3.23)

i=1

Por lo tanto, dg, o Skg v K¢ pueden ser obtenidos a través de los respectivos
valores definidos en la escala ¢ mediante las ecuaciones (3.3), (3.14), (3.15), (3.16) y
(3.17) como:

dy =27%n (3.24)
o, =2" (3.25)
Sy =107 (3.26)
K, =10 (3.27)

Donde oas=(logi02)?* y ou=(logi2)t. Para sedimentos perfectamente uniformes
resulta 64=0 y por lo tanto oz =1. En la practica, sedimentos con o4 <1.27 pueden ser
considerados como cuasi-uniformes. Mientras que, valores de 4<c4<16 son
caracteristicos de sedimentos muy mal seleccionados, es decir, granulometrias
muy extendidas.

Ademaés, para distribuciones perfectamente simétricas Siy=0y por lo tanto Siz=1. A
valores de Siy<0 (asimetria en escala ¢ negativa) le corresponden valores Sig>1
(sesgada a material grueso) y a valores de Sxy>0 (asimetria en escala ¢ positiva) le
corresponden valores Si;<1 (sesgada a material fino).

Los parametros estadisticos de tendencia central, dispersiéon y asimetria se
utilizan en las ecuaciones de transporte, ya sea en forma directa (dg, dm, dso, Gy,
etc.) o indirecta para determinar el ntimero de clases minimo necesario para
acotar el error en el calculo del transporte fraccional (o4, Sk, etc.). La curtosis, en
cambio, es un parametro estadistico que no se utiliza frecuentemente para
caracterizar las distribuciones, tampoco se lo emplea en las ecuaciones y su
eventual influencia en el transporte de sedimentos no es conocida.
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3.2.5.2 Estimacién de parametros con el método grafico

En el método grafico los parametros estadisticos se estiman a partir de algunos
pocos percentiles, los cuales se extraen de la curva granulométrica.
3.2.5.2.1 Abordaje aritmético en escala ¢

Folk y Ward (1957) estiman los parametros estadisticos M, (media), o1 (desvio
estandar), Sy (asimetria) y K¢ (curtosis) en escala ¢ mediante:

M. = P16+ Pso + Pss (3.28)
z 3 '
5, = Pgs — 16 n o5 — s (3.29)
4 6.6
S, = Pos + 15 — 2950 95 + o5 — 2050 (3.30)

2((1)84 _¢16 ) 2(¢95 _¢5)

4)95 - ¢5
Keg =——8 15 3.31
2.44 (75 — b5 ) 30

En la Tabla 3.11 se presentan las distintas caracterizaciones de las distribuciones
granulométricas de acuerdo a los valores que pueden adoptar los parametros
estadisticos estimados con las ecuaciones (3.28) a (3.31).

Tabla 3.11 Caracterizacién de la distribucién granulométrica y valores de pardmetros estadisticos.

ol S K¢
Muy bien seleccionada Muy platictrtica <0.67
Lo <0.35 Sesgada a +0.3a+1.0
(cuasi-uniforme) . (muy aplanada)
muy fino
Bien seleccionada 0.35a20.50 | Sesgadaafino  +0.1a+0.3 | Platicartica 0.67 a 0.90
Moderadamente bien . . .
. 0.50a0.70 | Simétrica +0.1a-0.1 | Mesocdurtica 090a1.11
seleccionada
Moderadamente 070 2 1.00 Sesgada a L L 111al
seleccionada .70a 1. grueso -01a-03 eptoctrtica 11a1.50
. Muy  leptoctrtica
Mal seleccionada 1.00a2.00 | Sesgadaa -0.3a-1.0 1.50 a 3.00
(muy empuntada)
muy grueso
Muy mal seleccionada Extremadamente
(muy extendida) 2002 4.00 leptocurtica >3.00
Extremadamente mal
seleccionada > 400

3.2.5.2.2 Abordaje geométrico con d en (mm)

Para una distribuciéon granulométrica normal en la escala ¢ (log-normal en d) la
mediana, la moda y el didmetro medio geométrico son idénticos (dso=d.=dg).
Ademads, para una distribucién granulométrica normal o Gaussiana el ¢, mas el
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valor de o es igual al ¢s4, por simetria, ¢ menos el valor de ¢ es igual al ¢16. Por
lo tanto, en este caso son validas las siguientes relaciones (Inman, 1952):

b = %(4)84 + ¢16) ;7 Oy = %(4)84 _¢16) (3.32a), (3.32b)

Elaborando algebraicamente las relaciones anteriores con la ayuda de las
ecuaciones (3.18), (3.24) y (3.25) se obtiene:
dy=./dgdig , o4 = gﬂ (3.33a), (3.33b)
16
Por otra parte, la asimetria y la curtosis geométricas pueden estimarse mediante
(Garde y Raju, 1985):

Jdod dg, d
Sy, =$ , K, = dﬁ:s dl; (3.34a) y (3.34b)

3.2.6 Rios aluviales con lechos arenosos y lechos de granulometrias extendidas

La distribucién granulométrica de un lecho arenoso muestra una forma tipica de
S, con desvio estandar geométrico menor que 1.6 aproximadamente y asimetria
despreciable. La misma puede ser generalmente representada mediante la ley de
distribuciéon de probabilidad normal en la escala ¢ (log-normal en d).
Efectivamente, en la Figura 3.5 se presentan dos distribuciones observadas,
tipicas de rios de lechos arenosos, como es el caso del rio Parana en el km 454
(Basile y Riccardi, 2002) y del rio Brenta en Ponte di Brenta, Italia (Basile, 1991), a
las cuales se les ha ajustado una distribucién log-normal que representa
satisfactoriamente a la distribucion observada en cada caso.

1
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|
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I Parana: Log-normal
: ® Parana: Observada
L S Brenta: Log-normal i
O Brenta: Observada
O 4
0.01 0.1 1 10
d (mm)

Figura 3.5 Distribuciéon granulométrica de sedimentos del lecho: Rio Parana (Argentina) en
progresiva + 454 km y Rio Brenta (Italia) en Ponte di Brenta, S15V1.
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En la naturaleza es dificil encontrar distribuciones perfectamente Gaussianas, sobre
todo si se consideran lechos constituidos por arenas, gravas y material mas grueso
(granulometrias extendidas), tales como las del lecho del A° Marea en Chubut en
correspondencia de la Ruta Provincial N°1, como se observa en la Figura 3.6 (Basile
et al.,, 2013) o el lecho del rio Ganges en Rishikesh, India (Figura 3.7).

En efecto, en estos casos, las distribuciones granulométricas se apartan
considerablemente de las tipicas curvas S simétricas lognormales de los lechos
arenosos. Tales distribuciones muestran una forma céncava hacia arriba, excepto
en la zona de material grueso donde dicha tendencia se invierte, como las
distribuciones tipo G que se observan en la Figura 3.8 (Basile, 2001). De este modo,
las distribuciones son fuertemente asimétricas y no se ajustan a lognormal.

TN

Figura 3.7 Sediento del lecho del Rio Ganges en Rishikesh, Uttar Pradesh, Idia.
Ademads, algunas distribuciones granulométricas de lechos constituidos por
mezclas de arena y grava son bimodales, evidenciando la ausencia de didmetros
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en el rango de 1-10 mm aproximadamente, como las distribuciones tipo B que se
presentan en la Figura 3.8.

F(-)

0.01 0.1 1 10 100 1000
d (mm)

Figura 3.8 Distribuciones granulométricas. Lechos arenosos (tipo S), lechos gravo-arenosos
unimodales (tipo G) y bimodales (tipo B).

A los efectos de determinar los pardmetros estadisticos de las distribuciones
granulométricas de los sedimentos del lecho, independientemente de la composicién
sedimentolégica del lecho (arenoso cuasi-uniforme o de granulometria extendida),
se recomienda utilizar el método de los momentos en escala ¢ descripto en el punto
3.25.1. Es decir, se debe realizar la discretizacion de la curva granulométrica
mediante las ecuaciones (3.12) y (3.13) y aplicar las ecuaciones (3.14) a (3.17).

La variabilidad espacial de la composicién granulométrica de un lecho arenoso es
despreciable comparada con la de un lecho de material més grueso. Por ejemplo,
en la Figura 3.9 se presentan las distribuciones de sedimentos del lecho del rio
Parana, Argentina (Basile y Riccardi, 2002), en cuatro secciones, se observa que en
un tramo de 3 km el dx varia entre 0.28 mm y 0.32 mm.

1

0.8
__ 06 1
w
0.4 1 —A—+ 454 km|~
1 —o—+ 453 km
0.2 - ——+ 452 km|-
—e—+ 451 km
0 A — —
0.01 A 10

d (mm)

Figura 3.9 Distribuciones granulométricas de sedimentos del lecho. Rio Parana, Argentina.
Progresiva 0 km: desembocadura en el Rio de la Plata.
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Por otra parte, en la Figura 3.10 se muestran las distribuciones granulométricas
del lecho en dos secciones del torrente Mallero, Italia (Basile, 2002), se observa
que en un tramo de 4 km el ds varia entre 45 mm y 205 mm.

1 od AY

04 +

T T T
_ﬁ_+6km: : :
08 4| e vakm - e S
| | |
| |
~ 06+ | | |
o ] | | |
w 1 1 1
| |
| |
|
|
|

0.1 1 10 100 1000
d (mm)

Figura 3.10 Distribuciones granulométricas de sedimentos del lecho. Torrente Mallero, Lombardjia,
Italia. Progresiva 0 km: desembocadura en el Rio Adda.

No solo la variabilidad espacial en sentido longitudinal (y transversal) es
importante en rios con lechos de sedimentos gruesos. También en vertical se
observa la presencia de un estrato superficial (pavimento) de composicién mas
gruesa que el sustrato (subpavimento).

En las Figuras 3.11 y 3.12 se observan los sedimentos que componen el
pavimento y subpavimento del lecho del rio Los Reartes (Cérdoba, Argentina) y
del Rio Grande (Mendoza, Argentina) a la altura del km 4 del la RN 145.

‘-.‘- Q} Ty .-.‘. o

eto (1zq) subpavimento (er.) del lecho del Rio Los Réz;ftes,

Figura 3.11 Sedimentos del f)avim
Coérdoba, Argentina.
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b ; : _ J _, R, » i’i
e e A L0 4

L] 7. .69 ; i y 14 o . 1 e
Figura 3.12 Sedimentos del pavimento (izq.) y subpavimento (der.). del lecho del Rio Grande,
Mendoza, Argentina.

En la Figura 3.13 se presentan las distribuciones del pavimento y del
subpavimento para el Oak Creek (Wyoming, EE.UU), (Milhous, 1973), se observa
que el dsp del pavimento es 55 mm mientras el del subpavimento es de 20 mm.

1 ;
—a— Pavimento

0.8 + == Subpavimento

F(-

1000
d (mm)
Figura 3.13 Distribuciones granulométricas sedimentos del lecho, Oak Creek, Wyoming, EE.UU.

Los rios aluviales con lechos de granulometrias extendidas tales como el A°
Marea, el torrente Mallero, etc., son tipicos de areas geograficas que presentan
elevados gradientes topograficos. En cambio, los rios aluviales con lechos
predominantemente arenosos, como el rio Parana y el rio Brenta, son tipicos rios
de llanura, caracterizados por una baja pendiente topografica.

En las distribuciones granulométricas que se han presentado se observa que los
sedimentos finos en el rango de arenas muy finas, limos y arcillas son
précticamente inexistentes en el lecho. Esto se verifica en la mayor parte de los
rios aluviales, no obstante, existen lechos aluviales con sedimentos
preponderantemente finos (arcilla, limo y arena fina) tal como se observa en la
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Figura 3.14, donde se muestra el lecho de un afluente del rio Grande (Mendoza,
Argentina) inmediatamente aguas arriba de la RN 40.

) /i

derantemente finos con algunos cantos ro
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aluvial de sedimentos prepon
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Figura 3.14 Lecho dados

esparcidos.

Por otra parte, los sedimentos finos se encuentran en abundancia en el fondo de
estuarios, embalses, lagos, bocas de acceso a puertos, darsenas, marinas, etc., es
decir, en todas aquellas zonas del sistema fluvial donde la velocidad de flujo es muy
baja y dichos sedimentos pueden depositarse. Por este motivo, los sedimentos finos
contribuyen a la formacién de diferentes macroestructuras geomorfolégicas de los
sistemas fluviales, tales como, planicies de inundacién, formaciones deltaicas, etc.

3.3 DENSIDAD, PESO ESPECIFICO Y GRAVEDAD ESPECIFICA

Los sedimentos han sido originados por la desintegraciéon mecanica o quimica de
roca (ver Capitulo 1). Los sedimentos presentes en ambientes fluviales y costeros
con tamafos mayores que el de los limos han sido producidos principalmente por
desintegracion mecanica de roca madre a partir de procesos de meteorizacion,
incluyendo fractura en fragmentos mas pequenos y abrasién durante el transporte.

Por otra parte, los minerales de arcilla son producidos principalmente por accién
quimica y son diferentes a los demds sedimentos en muchos aspectos, ya que
exhiben cohesién lo cual los hace mas resistentes a la erosion, tienen la capacidad
de adsorber agua lo cual significa que la porosidad de los depésitos de arcilla
puede experimentar una fuerte variacion en el tiempo.

La arcilla esta compuesta por fragmentos microscépicos de feldespatos y micas.
Los cuatro principales minerales arcillosos son: caolinita, illita, montmorillonita y
clorita. El limo y la arena estdn compuestos por silice y cuarzo respectivamente.
Mientras las gravas y cantos rodados son fragmentos de roca madre (parental).
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Tabla 3.12 Densidades absolutas del sedimento.

Material ps (kg/m3)
Montmorillonita 2400
Illita 2600
Caolinita 2600
Cuarzo 2650
Calcita 2700
Basalto 2800
Biotita 3000
Magnetita 5170
Hematita 5200

La densidad de la mayor parte de las particulas de sedimentos naturales varia
entre limites muy estrechos (ver Tabla 3.12). Debido a que en el sedimento natural
predomina el cuarzo, el valor promedio de la densidad puede considerarse igual a:

ps=2650 kg/m?3 (3.35)

La gravedad especifica del sedimento se define mediante la relacién entre la
densidad del sedimento y la densidad del agua, por lo tanto:

s=Ps =265 (3.36)
p

Minerales de arcilla varfan entre 2400-2700 kg/m?. Algunas veces es posible
encontrar minerales pesados como magnetita, hematita, etc., cuyas densidades
son mas elevadas, tal como se consigna en la Tabla 3.12.

El peso especifico del sedimento se expresa como:

s =9Ps (3:37)
Mientras que, el peso especifico del sedimento sumergido es igual a:
7. =9(ps—p) (338)

Para la mayoria de los sedimentos naturales el peso especifico es de 26 kN/m? y
el peso especifico sumergido es de 16 kN/m3 aproximadamente.

3.4 FORMA

La forma describe la geometria de la particula independientemente de su
tamafio, densidad o composicién mineralégica. La forma es importante debido a
su influencia en el movimiento de la particula en el seno de la corriente hidrica.
Por ejemplo, a igualdad de volumen y densidad de sedimento, una particula
esférica tendrd una velocidad de sedimentacién mayor que la correspondiente a
una particula chata. En efecto, la particula esférica tiene una superficie menor y
consecuentemente una menor resistencia hidrodindmica. Distintos factores e
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indices pueden ser utilizados para determinar las caracteristicas morfométricas
de los sedimentos (Durand, 1951), los de mayor aplicacién practica son los
basados en las dimensiones triaxiales, definidas en el punto 3.2.1.

3.4.1 Factor de forma

La velocidad de caida de una particula de sedimento (que analizaremos mas
adelante) es influenciada por la forma de la misma. Diferentes estudios han
concluido que dicha influencia puede ser representada a través del factor de
forma de Corey (McNown y Malaika, 1950; Albertson, 1952; Schultz, 1954). El
factor de forma de Corey se define como:

C
Jab

donde a, b y c son las dimensiones triaxiales, es decir, a (mayor), b (intermedia) y
¢ (menor). Para una esfera perfecta SF=1, para arenas naturales SF = 0.7.

SF = (3.39)

3.4.2 Indices de elongacion y de achatamiento

Los indices de de elongacion (lc) y de achatamiento (l.), definidos por Markwick
(Durand, 1951), se determinan en funcién de las dimensiones triaxiales como:

lb=—, 1, =— (3.40a), (3.40b)

Mediante tales indices se puede distinguir entre un clasto cilindrico o prolado
(un eje largo y dos cortos) de otro discoidal u oblado (dos ejes largos y uno
corto). Zingg (1935) tipifica la forma de las particulas como discoidales, esféricas,
laminares o cilindricas a partir de los valores que asumen I. e I, tal como se
observa en la Tabla 3.13.

Tabla 3.13 Clasificacion de forma, Zingg (1935).

Clase I.=b/a L.=¢/b Forma
1 >2/3 <2/3 Discoidal
2 >2/3 >2/3 Esférica
3 <2/3 <2/3 Laminar
4 <2/3 >2/3 Cilindrica

Dentro de estas cuatro clases, Zingg identifica formas netamente planares para
0.05<b/a<1 - 0<c/b<0.05 y aciculares para 0<b/a<0.05 - 0.05<c/b<1.
3.4.3 Esfericidad

El campo del grafico de formas de Zingg (1935) puede superponerse con las
curvas de isoesfericidad de Krumbein (1941), tal como se observa en la Figura
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3.15. Las curvas de isoesfericidad se construyen a través de los indices antes
mencionados utilizando la siguiente férmula (Krumbein, 1941):

foTe o

0.9

0.8

o
3
.

o
[
—_—

o
~
-

Indice de elongacion (b/a)
o o
w 3

I
)
-

0.1 1

0 014 02 03 04 05 06 07 08 09 1

Indice de achatamiento (c/b)

Figura 3.15 Clasificacion de Zingg (1935) y curvas de isoesfericidad de Krumbein (1941).

La esfericidad maxima es 1, en la préctica la misma varia entre 0.3 y 0.9, pudiéndose
clasificar en baja: 0.3 < €< (0.5, media: 0.5 << 0.7 y alta: 0.7 < &< 0.9.

3.4.4 Redondez

La redondez se utiliza para caracterizar el contorno o bordes de las particulas de
sedimento, por lo tanto, se asocia al grado de agudeza de las aristas y dngulos. La
redondez indica el grado de abrasién que han experimentado los granos y refleja la
historia de transporte. En la Figura 3.16 se observan los distintos tipos de redondez
asociados a diferentes caracteristicas de contornos de particulas y en la Tabla 3.14
se describen las caracteristicas para cada tipo de redondez.

Como vimos en el punto anterior, la esfericidad se asocia al grado de
aproximacioén de la particula a una esfera de igual volumen. En este aspecto, una
particula ctbica perfecta es mas esférica que un cuerpo discoidal por mas
redondeado que sea este dltimo. Esto esta indicando que ambos conceptos son
independientes.
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muy sub- sub- bien
angular angular angular redondeada redondeada redondeada
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esfericidad
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Figura 3.16 Redondez para distintos tipos de contornos.

Efectivamente, mientras que la redondez estd relacionada con los procesos
abrasivos que ha sufrido la particula durante el transporte, sin influir en su
movilidad, la esfericidad tiene relacion directa con el comportamiento
hidrodindmico. Para transporte en suspensién, las particulas de mayor
esfericidad tienden a distinguirse de las otras menos esféricas y a sedimentar con
una velocidad mayor. Por el contrario, en el transporte de fondo las particulas
con formas menos esféricas se caracterizan por poseer una movilidad menor
respecto a las particulas esféricas (Pettijohn, 1970).

Tabla 3.14 Descripcién de caracteristicas para cada tipo de redondez.

Redondez Descripcion
Muy angular Particulas de fracturas recientes, multiple aristas vivas, bordes cortantes
Angular Superficie dspera, bordes menos cortantes/afilados, formas prisméticas
Subangular Se distinguen bordes y aristas ligeramente redondeadas
Subredondeada | Se distinguen aristas pero al tacto no se "sienten"
Redondeada No se distinguen bordes ni aristas y no se "sienten" al tacto
Bien redondeada | Superficie pulida, particulas aproximadamente esféricas o elipsoidales

Durante el proceso de transporte los granos son sometidos a desgaste por
abrasiéon. La forma y redondez final de los clastos son influenciadas por: i)
morfologia original de los fragmentos, ii) resistencia de los minerales de la roca
parental, iii) tiempo de transporte y iv) distancia recorrida. La redondez tiene
influencia en el dngulo de reposo del sedimento, esta propiedad es descripta mas
adelante. En general, se observa que a mayor redondez menor es el angulo de
reposo. Por otra parte, en el transporte de sedimentos por conductos, si el
sedimento es compuesto por particulas muy angulosas se puede ver afectada la
integridad de las conducciones.

3.5. VELOCIDAD DE CAIDA

La determinacién de la velocidad de caida de una particula de sedimento es
importante en los estudios de transporte de sedimentos en suspensién y en la
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deposicion de sedimentos (Van Rijn, 1984; Wu et al., 2003), en la evaluacion del
movimiento incipiente de sedimentos incoherentes (Yang, 1973; Simoes, 2014) y
en el disefio de reservorios de sedimentacion en ambientes urbanos
(Krishnappan y Marsalek, 2002).

La velocidad de caida terminal de una particula individual depende, entre otros
factores, del diametro de la particula, del factor de forma, de la densidad del
sedimento, de la viscosidad del fluido, de la concentracion de sedimentos en la
corriente hidrica y de la turbulencia del flujo (McNown y Malaika, 1950;
Albertson, 1952; Schultz et al., 1954; Richardson y Zaki, 1954; Van Rijn, 1984;
Heiliger et al., 2013).

3.5.1 Ecuaciones para estimar velocidad de caida de particulas esféricas

La velocidad de caida terminal en agua quieta queda definida a través de la ecuacion
que equilibra la fuerza hacia abajo, debido al peso sumergido de la particula:

d3
Fy="g 9. ~p) (342)

con la fuerza de resistencia, opuesta a la anterior, que de acuerdo a Newton
puede escribirse como:
nd? w?
F.=C.—-= p1s 3.43
D=0, p 2 (3.43)
donde Cp es el coeficiente de resistencia y ws es la velocidad de caida de la particula.
Igualando (3.42) y (3.43) y explicitando w; se obtiene:

12
w, = {4 (5_1)9(1} (3.44)
3 Gy

El coeficiente Cp depende del factor de forma SF y del ntiimero de Reynolds
asociado a la velocidad de caida y el didmetro: Re = wsd/v.

Las ecuaciones de Navier-Stokes pueden ser resueltas considerando el flujo
laminar alrededor de una esfera y despreciando los términos de inercia (bajos
Re). La solucién da la siguiente expresién para la fuerza de resistencia viscosa:

F =3ndpw, (3.45)
Igualando (3.43) y (3.45) se obtiene:

24v 24
Cp="TV=22 3.46
P wd Re (3.46)

S
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La expresion del coeficiente de resistencia dada por (3.46) es valida para flujo
laminar (Re<1) de particulas esféricas con d aproximadamente menor que 100
pm (d<0.1 mm). Reemplazando (3.46) en (3.44) se obtiene la ley de Stokes:
1 (s-1)gd?
Wy =~ 3.4

S8 v (3:47)
Para flujo de tipo turbulento alrededor de la particula, es decir, para valores del
numero de Reynolds alrededor de 10° ~ 105, el coeficiente de resistencia para
particulas esféricas tiene un valor promedio igual aproximadamente a Cp=0.4.

Para la zona de transicién (laminar-turbulento), y particulas esféricas, no se puede
especificar una ecuacién exacta para Cp, pero una buena aproximacion es dada por
Huisman (1973), la cual incluye parte de la region laminar (0.5 <Re<10%):

Cp :2—4+i+0.34 (3.48)

Re -/Re

3.5.2 Ecuaciones para estimar velocidad de caida de sedimentos naturales

En el caso de particulas de sedimentos naturales, el coeficiente de resistencia para
bajos valores de Re, es decir, flujo laminar entorno a la particula (Re<1),
determinados por varios investigadores es igual a: Cp=32/Re (Raudkivi, 1990;
Sha, 1956), Cp=34/Re (Zhang, 1989), Cp=24/Re (Van Rijn, 1984).

Para flujo turbulento completamente desarrollado, Cp varia entre 1 y 1.2, por
ejemplo, Cp=1.2 (Raudkivi, 1990; Zhang, 1989), Cp=1.1 (Van Rijn, 1984) y
Cp=1.025 (Sha, 1956).

Para la zona de transiciéon (laminar-turbulento), Zanke (1977) propuso la
siguiente ecuacion para estimar Cp de sedimentos naturales:

420
C,=—]—7+1 3.49
. B(Re j (3.49)

Distintas ecuaciones han sido propuestas para estimar la velocidad de caida de
particulas de sedimentos naturales, las cuales incluyen las tres condiciones de
flujo entorno a la particula, es decir, laminar, transicién y turbulento.

La férmula de Sadat-Helbar et al. (2009) se escribe como:

o.o33§ D28 D, <10

W, = (3.50)
0.510 g D16 D, >10
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donde D- es el didmetro adimensional, expresado mediante:

13
o -a[ =20 -

Wu y Wang (2006) desarrollaron una ecuacién, de muy buena capacidad
predictiva, que incorpora explicitamente el efecto del factor de forma SF:

n
1/n
w, =MV Jl{ 4N DEJ 1 (3.52)

SUONd| 4 (3M?2 2

donde los coeficientes M, N y n dependen del factor de forma SF:

M=535¢"%% N=565¢2%",1n=0.7+0.9 SF (3.53a,by c)

Ferguson y Church (2004) propusieron la siguiente ecuacién, donde los
coeficientes C; y Cy, adoptan los valores: C;=18 y Co=1:

2
w, - (s-1)gd (3.54)
C,v+:/0.75C, (s—1)gd®

Cheng (1997) propuso una férmula préctica, que brinda muy buenos resultados,
la cual se expresa como:

3/2
w, = ;[(25+1.2 p?)"* _s] (3.55)

La férmula de Julien (1995) se expresa mediante:
3\¥2
w,=8Y|[ 140222 - | _1 (3.56)
d 16

La ecuacion propuesta por Zhang (1989) (en Cheng, 1997) se expresa como:

2
WS:\/(B.QSSJ +1.09 (s—1)gd —13-95% (3.57)

Van Rijn (1984) estim6 la velocidad de caida terminal, utilizando la expresion de
Stokes (laminar), la ecuaciéon de Zanke (1977) (transicién) y adopté Cp=1.1 para
condiciones de flujo turbulento alrededor de la particula:

W, =——

1 (s-1)gd?
° 18 v o

d<0.1 mm (3.58)

W, = 101[(1+ 0.01 D3} - 1] ,0.1 mm <d<1 mm (3.59)
d
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w, =11[(s-1)gd["*,  d>1mm (3.60)

En la Figura 3.17 se comparan las diferentes ecuaciones con datos medidos en
experimentos realizados por diversos autores (Basile et al., 2015), con sedimentos
naturales, ps=2650 kg/m3 rango de variacion de d entre 0.001-10 mm Yy
temperaturas variables entre 8 °C y 20 °C (Raudkivi, 1990; Sarkisyan, 1958;
Arkhangel skii, 1935 y Zegzhda, 1934).

Para implementar las ecuaciones, la densidad del agua y la viscosidad cinematica
(ambas en funcién de la temperatura) se estimaron con las ecuaciones (A.1) y
(A.5) respectivamente, las cuales fueron presentadas en el Apéndice A del
Capitulo 2. El factor de forma SF, que interviene en la ecuacion de Wu y Wang
(2006), se adopté igual a 0.67.

1 T

01gF------—-- e i @ - - - - — — —

0014 - - o cad

© Mediciones (varios autores)
Sadat-Helbar et al. (2009) | |
Wu y Wang (2006)

— — —— Ferguson y Church (2004)
0.00001 &~ - S e Cheng (1997) B
Julien (1995)
FTm o — - =Zhang (1989) —
| — — Van Rijn (1984)
| T

i
|
|

0.001 + |
|
|
|

Ws (m/s)

0.0001 4 — — — = — — — — 7 L.

0.000001 zZ

0.0000001 + t +
0.001 0.01 0.1 1 10

d (mm)

Figura 3.17 Comparacién de ecuaciones para estimar velocidad de caida (Basile et al., 2015).

En la Tabla 3.15 se presentan los errores relativos promedio (ERP) entre los
valores observados y los calculados con las diferentes ecuaciones. Los ERP se
determinaron para tres rangos de didmetros, de acuerdo a la divisién entre el
flujo de tipo laminar, transicional o turbulento alrededor de la particula de
sedimento y, ademads, considerando el rango completo de variacién de d.

Tabla 3.15 Error relativo promedio entre valores observados y calculados (%), (d en mm).

Autor(es) d<0.1 0.1<d <1 d>1 0.001<d<10
Sadat-Helbar et al. (2009) 16.4 11.8 6.6 11.7
Wu y Wang (2006) 6.6 6.4 1.7 5.2
Ferguson y Church (2004) 30.7 15.8 53 17.2
Cheng (1997) 5.6 6.8 25 5.3
Julien (1995) 38.1 223 11.8 24.0
Zhang (1989) 5.8 122 3.6 8.1
Van Rijn (1984) 40.2 20.7 5.2 221




Propiedades de los Sedimentos 139

La ecuacion (3.58), adoptada por Van Rijn (1984), sobrestima sistematicamente la
velocidad de caida para d<0.1 mm, debido sustancialmente a que la misma es para
particulas esféricas, las cuales poseen un coeficiente de resistencia menor que los
sedimentos naturales utilizados en los experimentos. El mismo comportamiento se
observa para las ecuaciones de Ferguson y Church (2004) y Julien (1995). Estas dos
dltimas ecuaciones y la (3.59) de Zanke (1997), adoptada por Van Rijn (1984),
muestran también un comportamiento similar en el rango transicional (0.1
mm<d<1 mm). Mientras que la ecuaciéon de Julien (1995) es la que presenta el
mayor error relativo promedio para el rango turbulento (d>1 mm).

Las ecuaciones que mejor reproducen los datos experimentales, reportados en la
Figura 3.17, son las de Wu y Wang (2006), Cheng (1997) y Zhang (1989). En
efecto, tal como se observa en la Tabla 3.15, en comparacién con las restantes
férmulas, dichas ecuaciones muestran los errores relativos promedios mas bajos
para los tres rangos de didmetros y obviamente también para el rango completo
(Basile et al., 2015).

3.5.3 Influencia de la concentracion de sedimentos

La presencia de una gran cantidad de particulas en la columna de agua
disminuye la velocidad de caida de una particula individual. La influencia de la
concentracion sobre la velocidad de caida fue analizada mediante experimentos
sistematicos realizados por Richardson y Zaki (1954) y se desarrollaron
coeficientes para corregir la velocidad de caida de una particula individual
calculada sin la influencia de la concentracion:

Ws,m =W (l_ Cs )ot (361)

donde wsm es la velocidad de caida de una particula en una suspensiéon con
concentraciéon volumétrica Cs. El exponente o es funcién de Re asociado a ws
como se muestra en la Tabla 3.16.

Tabla 3.16 o=f(Re).

Re=w, d/v o
<0.2 4.65
02-1 4.35 Re-0.03
1-500 4.45 Re-01
>500 2.39

El coeficiente o es levemente dependiente de SF, pero esto puede ser
despreciado. De acuerdo a la ec. (3.61), para sedimentos comprendidos en el
rango de arena fina (d=125 pm) y limo fino (d=12 pm), una concentracién en
volumen del 3 % provoca una reducciéon de la velocidad de caida variable
respectivamente entre 12 % al 13 %.
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3.5.4 El proceso de la floculacién

Las colisiones de las particulas de sedimento en suspensiéon conducen a la
floculacién, es decir, a la agregacion de particulas que forman un floc. Esto se
produce en el agua con sedimentos muy finos con caracteristicas cohesivas
(limos/ arcillas) debido a las variaciones de velocidad causadas por tres procesos
diferentes: i) la difusion browniana, ii) las tensiones tangenciales locales en el
seno del fluido y iii) la sedimentacion diferencial.

La floculacion browniana debido a la difusién de particulas sélo es significativa
para particulas menores que 1 pm (0.001 mm). Las tensiones de corte locales
propician los contactos de particulas por diferencias en la velocidad del fluido.
La sedimentacion diferencial se produce cuando las particulas con diferentes
velocidades de caida chocan entre si, este mecanismo es importante en caso de
sedimentos en suspensién no uniformes que contienen particulas mas grandes
(d>50 pm). El movimiento browniano, la tensién tangencial local y la
sedimentacion diferencial son tan importantes como las fuerzas gravitatorias en
los fl6culos de sedimentos cohesivos. El movimiento browniano de particulas
cohesivas es importante cuando la concentracién de sedimentos supera
aproximadamente 10 g/1 (Kranck, 1986).

3.6 POROSIDAD

La porosidad p se define como la relacién entre el volumen de vacios Vy y el
volumen total Vv

V, V-V
pziz

s_1-Vs (3.62)
Vt Vt Vt

donde se ha utilizado la definicion de volumen total como suma del volumen
solido V; y el volumen de vacios: Vi=Vs+Vy.

La relacién de vacios e es la relacién entre el volumen de vacios y el volumen sélido:

W VY (3.63a)
Vs Vt _Vv

La porosidad y la relacién de vacios se relacionan mediante la siguiente expresion:

p
e=—— 3.63b
- (3.63b)

Si un determinado volumen sélido, transportado por la corriente hidrica, se deposita
(o erosiona) en el lecho del rio, en un lago, etc., el volumen total depositado (o
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erosionado) debe calcularse considerando que parte del mismo estara formado por
vacios. De (3.62) se obtiene:

Vs (3.64)

V, =
(1-p)
La ecuacion (3.64) es muy importante para el calculo correcto de los niveles del
fondo del rio asociados a procesos de erosiéon o deposiciéon de sedimentos. La
porosidad es influenciada por la distribucién granulométrica, la forma de las
particulas, las condiciones de deposiciéon y la forma de consolidacién. Valores
orientativos de p se presentan en la Tabla 3.17.

En el caso de arenas la porosidad asume valores comprendidos entre 0.35 y 0.45.
En el caso de gravas, particulas mas pequefias ocupan los vacios y la porosidad
puede descender hasta 0.2 aproximadamente (Khullar et al., 2013). Depositos
recientes de material fino, como por ejemplo limos y arcillas, tienen porosidades
elevadas inicialmente, pero a medida que transcurre el tiempo tienden a
consolidarse bajo su propio peso, de manera que la porosidad disminuye con el
tiempo.

Tabla 3.17 Porosidad para distintos sedimentos.

Denominaciéon sedimento P
Grava gruesa 0.18
Grava mediana 0.23
Grava fina 0.33
Arena gruesa 0.35
Arena mediana 0.42
Arena fina 0.44
Limos 0.54

Komura (1961) obtuvo la siguiente expresion (con dsp en mm) para la porosidad
de sedimentos saturados no consolidados, valida para 4x104 mm <dsp< 80 mm:

p=0.245+0.14d % (3.65)

3.7 DENSIDAD Y PESO ESPECIFICO GLOBAL IN SITU

La densidad seca global in situ de sedimentos depositados, py, esta vinculada a la
porosidad p. A partir de la ecuacién (3.64) se puede demostrar que:

Py = (1= P)ps (3.66)

A partir de (3.66), el peso especifico seco global de sedimentos se obtiene como:

Yo =0Py (3.67)
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La densidad seca global in situ juega un rol importante en la determinacion de la
vida ttil de un embalse que serd gradualmente colmatado por los sedimentos
que alli se depositan.

La densidad global de los depdsitos de sedimentos variara con: i) la composicion
granulométrica de los mismos, es decir, con las proporciones de arena (d>62.5
pm), limo (4<d<62.5 pm) y arcilla (d<4 um), ii) el tipo de operacién del embalse
(depositos de sedimentos siempre sumergidos o expuestos) y iii) el tiempo de
consolidacién.

Las densidades iniciales mas bajas de los depdsitos se observan cerca de la presa,
donde se depositan los sedimentos finos (arcilla, limo). Los depositos
preponderantemente arcillosos, experimentan una marcada variacién temporal
de la densidad global.

En efecto, inicialmente la porosidad del depdsito de estos sedimentos finos es
muy elevada (baja densidad global) y gradualmente esta disminuye con el
transcurso del tiempo, aumentando consecuentemente su densidad global. Una
relacién empirica para estimar la densidad seca global final al cabo de t afios, de
sedimentos depositados en embalses, fue propuesta por Lane y Koelzer (1953):

po(t) =py, + K logt (3.68)

donde t: tiempo en afios, pp1: densidad seca global in situ inicial después de un
afno de consolidacion (kg/m?3) y K: coeficiente de consolidacién. En la Tabla 3.18
se presentan los valores de py1 y de K recomendados por Lane y Koelzer.

Tabla 3.18 Valores de py1 y de K, Lane y Koelzer (1953).

Operacion del embalse Arena Limo Arcilla
Pb1 K Pb1 K Pb1 K
Sedimento siempre sumergido 1550 0 1040 90 480 250
Normalmente moderados descensos de nivel 1550 0 1185 45 735 170
Normalmente grandes descensos de nivel 1550 0 1265 15 960 100
Normalmente vacio 1550 0 1310 0 1250 0

Miller (1953) desarrollé una ecuacién que representa la densidad seca global
promedio del depésito total de sedimentos en el reservorio:

py()=py, + K {t(t'fgl;—o.434} (3.69)

El valor que se obtiene con la ecuacién (3.69) es siempre menor que el que se
determina con la ecuacién (3.68).
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Si la composicién del depdsito de sedimentos es conocida, en términos de
porcentaje o fraccion f de arena, limo y arcilla, se puede calcular el valor medio
ponderado de pp1 y del coeficiente de consolidacién K. Luego, se puede aplicar la
ecuacion (3.68) o (3.69).

Por ejemplo, mediante la ecuacién (3.68) e identificando con i=1 (arena), i=2
(limo) e i=3 (arcilla) se tiene:

Pb(t)=i(f Pbl)i +(f K), logt (3.70)

En la Figura 3.18 se observa la variaciéon de la densidad seca global final al cabo
de t afios para depdsitos de sedimentos de diferentes composiciones, siempre
sumergidos. Se note la importante variacién que experimenta un depdsito de
100% de arcilla a lo largo de 50 afios, comparada con la variacién nula de un
deposito de 100 % de arena en el mismo periodo.

1600 ‘ ‘
1 0% arcilla, 0% limp, 100% arena
1400 T ------ oo ST P,
f— 10% afcilla, 30% limo, 60% arena
1200 T ‘

|
30% ar¢i||a, 40% Iimdv 30% arena
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]
800 T 100% arcilld, 0% limo, 0% arena

o (kg/m’)

600 +

| |
] | |
400 : | ; i ‘ | ‘ } ‘
0 10 20 30 40 50

t (anos)

Figura 3.18 Densidad seca global final al cabo de t afios, depdsitos siempre sumergidos de
diferentes composiciones.

Lara y Pemberton (1963) analizaron 1316 muestras y obtuvieron valores
ligeramente diferentes de densidad global inicial (ver Tabla 3.19). Lara y
Pemberton utilizaron la siguiente clasificacion: arcilla: d<4 pm, limo:
4 ym<d<62.5 pm y arena: d>62.5 um.

Tabla 3.19 Valores de densidad seca global inicial, Lara y Pemberton (1963).

Tipo Operacién del embalse po1 (kg/m’)
Arcilla Limo Arena
I | Sedimento siempre sumergido 415 1120 1550
II | Moderados a grandes descensos de nivel 560 1135 1550
III | Normalmente vacio 640 1150 1550
IV | Lecho del rio 960 1170 1550
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Murthy y Banerjee (1976) analizaron 832 muestras de embalses en India con
operacién tipo II y obtuvieron los siguientes valores de pui, arcilla: 561 kg/m?3,
limo: 866 kg/m?3, arena: 1506 kg/m?3. Los resultados no pueden ser comparados
con los de Lara y Pemberton porque la divisién entre arena y limo fue realizada
en 20 um.

La densidad saturada global de sedimentos (pysat) Se expresa mediante:

Phsat = pp+(1_ p)ps (3.71)
Asimismo, a partir de la ecuacion (3.67) el peso especifico saturado se define como:
Ybsat = 9 Ppsat 3.72)

El peso especifico saturado es importante, por ejemplo, en los analisis de erosion
masiva de margenes en rios aluviales, ya que el mismo influye en la fuerza de
gravedad que tiende a desestabilizar un bloque de margen de cierto volumen V
(Basile et al., 2005).

Por otra parte, si el bloque de margen esta saturado, el peso especifico global del
sedimento sumergido, se expresa como:

Thsae = 9(Ps —p) (L= p) (3.73)

El peso especifico global de sedimento sumergido influye, por ejemplo, en la
fuerza resistente de friccién que tiende a estabilizar el bloque de margen (Basile et
al., 2005).

3.8. ANGULO DE REPOSO

El dngulo de reposo se define como el angulo estable que adopta un conjunto de
particulas de sedimento granular cuando se las dispone apiladas tal como se
muestra esquematicamente en la Figura 3.19.

Figura 3.19 Esquematizacion del angulo de reposo.

El &angulo de reposo es importante en el disefio de canales estables, en la
evaluaciéon de tensiones de corte criticas en planos inclinados, etc. En la Tabla
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3.20 se presentan valores de ¢ recomendados por Simons (1957) en funcién de dso
y de caracteristicas de redondez de las particulas (ver Tabla 3.14). Se observa
que, dependiendo del tamarfio y de la redondez, el angulo de reposo varia entre
29y 42 grados.

Tabla 3.20 ¢=f(dso, redondez).

dso ¢ (en grados) i

(mm) | Muy angular Subangular / Bien
y angu Subredondeada| redondeada

0.3 32.0 314 29.2
15 345 329 29.5
3 36.6 33.8 29.9
15 40.0 375 325
30 40.8 39.1 34.8
150 42.0 41.2 38.3
300 422 41.5 39.2

El coeficiente de friccion estatica de Coulomb ps se obtiene a partir del equilibrio
entre la fuerza resistente R:

R=p,N=p, G cos ¢ (3.74)
y la fuerza desestabilizante T:

T =G seno (3.75)

Ambeas fuerzas acttian sobre una particula genérica, tal como se esquematiza en
la Figura 3.19. En condiciones de equilibrio de la particula, se tiene que, en el
limite R=T. Por lo tanto, igualando (3.74) y (3.75) se obtiene:

b, =g (3.76)

Es decir, el coeficiente de friccién estatica de Coulomb es igual a la tangente del
angulo de reposo.
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CAPITULO 4
MEDICION DEL TRANSPORTE DE SEDIMENTOS

4.1 INTRODUCCION

Las mediciones sedimentolégicas son de vital importancia en proyectos de
ingenieria fluvial, como asi también, en las investigaciones que se realizan para
incrementar el conocimiento de los complejos procesos de transporte de
sedimentos en rios aluviales y las problematicas ambientales asociadas al ciclo
hidro-sedimentolégico.

Las mediciones del transporte de sedimentos, la composicién granulométrica del
transporte y las propiedades del sedimento del lecho, constituyen un patrimonio
de datos bésicos en estudios y proyectos de obras fluviales. Tales datos se utilizan
para caracterizar el proceso de transporte y el balance sélido en un tramo de rio,
para cuantificar procesos erosivos a escala de cuenca, para calibrar ecuaciones de
transporte, para validar modelos morfodindmicos, para calibrar distintas
metodologias de medicién, etc. Los instrumentos y técnicas de medicién difieren
en funcién del tipo de transporte de sedimentos que se entiende medir, es decir,
transporte de fondo o transporte en suspension.

Ademas, a la hora de seleccionar los dispositivos de registro para una camparia
de mediciones, también juega un rol importante el objetivo del estudio y en
definitiva la escala temporal y espacial del proceso de transporte que se quiere
analizar, es decir, transporte instantaneo, transporte promediado temporalmente,
transporte integrado espacialmente, etc.

Por otra parte, para la medicion del transporte, en la eleccion del instrumental y
de las técnicas de mediciéon también influyen el tipo de rio, su morfologia, el
régimen de caudales y las caracteristicas del material del lecho, como, por
ejemplo, rios de régimen intermitente o rios efimeros con lechos de sedimentos
de granulometria extendida (arenas, gravas, cantos rodados, etc.) y rios de
llanura perennes con lechos preponderantemente arenosos.

4.2 MEDICION DE TRANSPORTE DE FONDO

El transporte de fondo esta constituido por el sedimento que se mueve por
arrastre, rodadura o saltacién en un estrato cerca del lecho del rio. Este tipo de
transporte es dificil de medir por varias razones. Cualquier dispositivo que se
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coloca sobre o cerca del lecho puede perturbar el flujo y la velocidad de
movimiento de la carga sélida. Mas importante atin, el transporte de fondo y la
velocidad del agua en proximidades del lecho varian considerablemente con
respecto al espacio y al tiempo.

Por lo tanto, un muestreador de transporte de fondo debe ser capaz de muestrear
en forma representativa, directa o indirectamente, la masa o el volumen de
particulas de sedimento que se mueven en contacto o cerca del lecho, en un
ancho determinado y en un especificado periodo de tiempo.

En mediciones directas, con instrumentos invasivos de tipo mecanico, la
eficiencia hidraulica de un instrumento es definida como: ex=u./u, donde u. es la
velocidad de flujo en inmediaciones de la boca de entrada y u es la
correspondiente velocidad local sin la presencia del instrumento. Es decir, la
eficiencia hidrdulica cuantifica la perturbaciéon de flujo que introduce el
instrumento.

Por otra parte, estrechamente vinculado a lo anterior, la eficiencia de muestreo se
define como: em=qbm/qb, donde quvm es el transporte masico muestreado, en un
intervalo de tiempo Atm, y qp es el transporte mésico que efectivamente hubiera
transitado en ese mismo At sin la presencia del instrumento. Es decir, se trata
sustancialmente de la eficiencia de captura.

Las mediciones directas se realizan con muestreadores portatiles o en
instalaciones fijas en el rio. Los muestreadores portatiles de tipo mecanico mas
conocidos son: i) Tipo canasta, ii) Arnhem, iii) Helly-Smith, iv) US BL-84 y v)
Delft-Nile.

Los muestreadores tipo canasta producen una perturbacion localizada del flujo
que incrementa la resistencia de forma y provoca un aumento de la presién y
disminucién de la velocidad en la boca de entrada. Por lo tanto, el material se
acumula en la entrada del muestreador y disminuye la eficiencia de muestreo.
Para superar tal inconveniente se disefiaron los muestreadores de presion
diferencial.

4.2.1 Mediciones directas con muestreadores portatiles de presioén diferencial

Los muestreadores de presién diferencial (Arnhem, Helley-Smith, US BL-84 y
Delft-Nile) estan disefiados con una boca de entrada provista de un conducto
divergente que produce la expansion del flujo y crea una caida de presion a la
salida del muestreador, lo cual mantiene velocidades de entrada
aproximadamente iguales a la velocidad local. Consecuentemente, en estos
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muestreadores se mejora notablemente la eficiencia hidrdulica y la eficiencia de
muestreo respecto a los muestreadores de tipo canasta.

4.2.1.1 Muestreador Arnhem

Hubbell (1964) introdujo un muestreador de forma hidrodindmica que se monta
en un marco de acero inoxidable y se compone de una boca de entrada y tramos
divergentes que desembocan en un contenedor, de 30 cm de longitud, tipo cesta
de alambre fino mallado de 300 pm de abertura. En la Figura 4.1 se observan las
caracteristicas del muestreador Arnhem.

La boca de entrada es metalica de seccion rectangular (85 mm de ancho y 50 mm
de alto) y 4 cm de longitud. La boca esta conectada a un conducto flexible
gradualmente divergente de 12 cm de longitud y seccién final rectangular de 102
mm de ancho por 71 mm de alto. Este se une al cuerpo del contenedor con un
divergente metélico de 2.1 cm de longitud y de seccién rectangular final de 150
mm de ancho y 93 mm de alto.

El muestreador ha sido calibrado para sedimentos con didmetro comprendidos
entre 300 pm (teéricamente la abertura de malla del contenedor) y 5 mm, es decir,
desde arenas finas hasta gravas finas, y velocidades de flujo méximas de 1.5 m/s.
Su forma hidrodindmica le confiere una eficiencia hidraulica cercana a la unidad.

El peso del instrumento es de 32 kg y esta equipado con aletas de la cola para una
mejor orientacion y sustentaciéon hidrodinamica. Para poder tomar una muestra de
transporte de fondo el muestreador debe ser posicionado en el lecho del rio,
manipuldndolo desde una embarcacién o un puente, con un cable de acero y un
sistema de poleas.

a) < 1840

A

v

1.contenedor 2 boca entrada 3.aleta cola 4. marco
5. brazo articulado 6. estabilizadores

Figura 4.1 Caracteristicas del muestreador Arnhem, BTMA: a) vista en planta, b) vista lateral,
(medidas en mm). (Van Rijn, 2007).
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4.2.1.2 Muestreador Helley - Smith

Helley y Smith (1971) introdujeron un muestreador de transporte de fondo que
es una version modificada del muestreador Arnhem (Hubbell, 1964). El
muestreador Helley-Smith fue disefiado para ser utilizado con velocidad de flujo
maxima del orden de los 3 m/s y didmetro de sedimento comprendido entre 2 y
40 mm, es decir, gravas.

El muestreador tiene una boquilla de entrada cuadrada de 76.2 mm de lado
interior (88.9 mm exterior) seguida de un conducto divergente cuya relacion de
expansion es de 3.5 y una bolsa contenedora de 46 cm de longitud constituida
por una red de poliéster de 0.25 mm de abertura de malla. La bolsa estdndar para
contener la muestra tiene una superficie de aproximadamente 1900 cm? y una
capacidad maxima de 10 kg. El peso del instrumento es de aproximadamente 30
kg, los detalles del mismo se muestran en la Figura 4.2.

Este muestreador ha sido desarrollado para ser utilizado en lechos de grava, sin
embargo, también ha sido empleado en lechos de arena (Van Rijn y Gaweesh,
1992). Emmet (1980) reporta que, para didmetros comprendidas entre 0.5 mm y
16 mm, el muestreador Helley-Smith tiene una eficiencia de muestreo en=1. Para
0.25 mm <d< 0.5 mm la eficiencia es en=1.75, debido a que para arenas captura
parte de transporte en suspensién y para 16 mm <d< 32 mm la eficiencia es
en=0.7, debido sustancialmente a la intermitencia con que se mueven las
particulas mas gruesas en el fondo.

arco iubes metdlioo
a }‘[- 1$=22)
Fank] bolsa contencion muestra
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|. 1015 T2 121 (220 e
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Figura 4.2 Caracteristicas del muestreador Helley-Smith: a) vista en planta, b) vista lateral,
(medidas en mm). (Emmett, 1980).

A partir de este disefio original, a los efectos de adaptarse a diversos tipos de
rios, se han construido varias versiones estructuralmente diferentes del
muestreador Helley-Smith. En una de esas versiones la boquilla de ingreso es el
doble de la escala original (152.4 mm), y el marco es una vez y media la escala
original. La mayor dimensién de la boquilla de entrada permite su utilizacion
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con sedimentos de mayor didmetro (hasta guijarros). El peso de las distintas
versiones del muestreador variaron entre 45 kg y 75 kg, aunque uno fabricado
para su uso en el Rio Amazonas pesa 250 kg (Emmett, 1980). En general, el
aumento del peso del instrumento facilita su utilizacién en rios mas profundos y
con mayor velocidad de flujo.

4.2.1.3 Muestreador US BL-84

El muestreador US BL-84 (FISP-Federal Interagency Sedimentation Project,
Edward y Glysson, 1999) es similar al Helley-Smith, consiste en una boquilla de
entrada divergente acoplada a un marco y una bolsa toma muestra de capacidad
maxima 10 kg. El disefio permite la recoleccion de muestras de tamafos de
particulas de hasta 40 mm, a velocidades de flujo de hasta 3 m/s. El muestreador
tiene una boquilla de entrada cuadrada de 76.2 mm de lado interior seguida de
un conducto divergente cuya relaciéon de expansion es de 1.4.

El instrumento se construye en acero inoxidable o aluminio. Analogamente al
BTMA y al Helley-Smith, estd equipado con aletas de cola para una mejor
orientacién en la direccion de flujo. En la Figura 4.3 se observa un esquema del

muestreador.
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Figura 4.3 Caracteristicas del muestreador US BL-84: a) vista en planta, b) vista lateral, (medidas en
mm). (FISP, 2008).

4.2.1.4 Muestreador Delft-Nile

El muestreador Delft-Nile (Van Rijn y Gaweesh, 1992) consiste en una boquilla de
entrada acoplada a un marco metdlico y aletas de cola. La boquilla de entrada
tiene 96 mm de ancho y 55 mm de alto con una longitud de 85 mm. La seccién
final del divergente es de 105 mm de ancho por 60 mm de alto y se conecta a una
bolsa que contiene la muestra, cuya capacidad méaxima es de 24 kg, y se compone
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de material de nylon con un tamafio de malla de 150 um o 250 pm, dependiendo
del tamafio del material del lecho. En el lado superior de la bolsa hay un parche
(0.1 m x 0.15 m) de 500 pm de abertura de malla para reducir, en la medida de lo
posible, el efecto de bloqueo por particulas finas (ver detalle en Figura 4.4).

¥ {
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bequillas de .
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L 1 Tl

550
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Figura 4.4 Vista frontal del muestreador Delft-Nile (izquierda) y vista en planta de la bolsa de
nylon en escala 1:10 (derecha), (medidas en mm). (Van Rijn y Gaweesh, 1992).

La boquilla de entrada tiene una inclinacién hacia delante con pendiente 1:10 (ver
Figura 4.5b).
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Figura 4.5 Caracteristicas del muestreador Delft-Nile: a) vista en planta, b) vista lateral, (medidas
en mm), (Van Rijn y Gaweesh, 1992).

El instrumento pesa aproximadamente 60 kg e incorpora, ademads, dispositivos
para medicién de transporte en suspension. Estos muestreadores de sedimento
en suspension se describiran en detalle mas adelante.

La eficiencia hidraulica del DNS varia entre 0.82<e,<1.05 para velocidades locales
del orden de 0.5 m/s a 0.8 m/s y llenado de la bolsa contenedora hasta 50% de su
capacidad maxima de 24 kg. Por otra parte, la eficiencia de muestreo varia entre
0.7<em<1, para arenas en el rango 0.2 mm - 0.9 mm y velocidades medias del
orden de los 0.5 m/s (Van Rijn y Gaweesh, 1992).
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4.2.1.5 Métodos de muestreo con instrumentos portatiles mecanicos

El transporte de fondo se cuantifica considerando la cantidad de sedimento que
captura por unidad de tiempo el muestreador ubicado en el lecho, en uno o mas
puntos de una seccién transversal. La seccién seleccionada para el muestreo debe ser
estable, normal a la direccién de flujo y ubicada en un tramo recto del rio.

La duracién de muestreo puede comprender un rango tentativo entre 1 minuto y
10 minutos por punto, dependiendo de las dimensiones del contenedor del
muestreador, de la magnitud del transporte y su composicién granulométrica. El
contenedor no debe ser llenado completamente porque disminuye la eficiencia
hidraulica del muestreador. Por lo tanto, se recomienda un Illenado
aproximadamente del 40 % de la capacidad maxima del contenedor.

Dada las importantes variaciones temporales y espaciales (tanto longitudinal como
transversal) del transporte de fondo, atin en condiciones de flujo permanente, es
necesario realizar muchas mediciones en distintas verticales de la seccién transversal
para asegurar una precisa estimacion del transporte medio en la seccion.

Experiencias de mediciones de campafia han demostrado que el muestreo en
aproximadamente 40 verticales de la seccién transversal es practica y
econémicamente viable (Emmett, 1980).

En rios con lechos de arena, antes de iniciar una serie de mediciones, es
recomendable hacer un relevamiento batimétrico longitudinal, en el lugar de
muestreo, para determinar la longitud de las formas de fondo. Si la longitud de las
formas de fondo (dunas) es grande en comparacién con la longitud del barco, la
ubicacion de muestreo debe ser cambiada regularmente en direccion longitudinal
para asegurar un muestreo aleatorio y realizar por lo menos 20 muestreos. Esto se
debe a la importante variacién del transporte a lo largo de una duna, que puede
aumentar el doble desde el valle a la cresta. El tiempo de muestreo puede ser
mayor de 2 minutos (hasta 5 minutos para obtener muestras representativas), pero
nunca debe ser mayor que el tiempo necesario para llenar el contenedor hasta
aproximadamente el 40 % de la capacidad méxima (Van Rijn, 2007).

El transporte mésico por unidad de ancho (kg/sm) medido con el instrumento,
en una vertical genérica k, se determina mediante:

P

=— T 4.1
quk em b Atm ) ( )
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donde P es el peso seco del sedimento recolectado con el muestreador, b es el
ancho de la boca de entrada del muestreador, Atmk es el intervalo de tiempo del
muestreo y en, es la eficiencia de muestreo del instrumento.

4.2.1.5.1 Método Simple con Incremento de Ancho Constante (SIAC)

Este método consiste en dividir la seccion transversal en 20 fajas de igual ancho y
muestrear en las verticales centrales de cada faja, comenzando desde una margen
hasta llegar a la otra (Figura 4.6). Luego retornar y repetir una sola vez maés la
operaciéon de muestreo en cada vertical. De esta manera se realizan dos
recorridos y se hacen 40 muestreos en la seccion transversal (Emmett, 1980).

B

Figura 4.6 Esquematizacion de fajas (Método SIAC).

El tiempo de muestreo debe ser igual para todas las verticales, aunque puede ser
distinto para cada uno de los recorridos de la seccién. Este método permite
analizar detalladamente como varia el transporte en la seccién transversal.

El transporte de fondo por unidad de ancho en cada vertical, para cada recorrido
de la secciéon, se determina con la ec. (4.1). Para condiciones de caudal
relativamente constante, los transportes en cada vertical pueden ser promediados
temporalmente. De esta forma se obtiene una curva representativa de la
distribucién lateral de transporte en el ancho de la seccion. El transporte de fondo
en la seccién transversal, Qvm (kg/s), se obtiene integrando dicha curva. Dado
que el ancho Ay es igual para cada faja, se obtiene:

K
Qbm :Ayqumk (4.2)
k=1

donde Ay es el ancho de cada faja, K es el nimero de fajas (K=20 segtn la sugerencia
del método) y gy, es el transporte medio temporal en la k-ésima vertical:

2
qu n Atmn
R (4.3)
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Con el subindice n=1,2 se indican los dos muestreos realizados en la k-ésima vertical.

4.2.1.5.2 Método Multiple con Incremento de Ancho Constante (MIAC)

Este método consiste en dividir la seccién transversal en 4 (o eventualmente 5)
fajas de igual ancho y muestrear en las verticales centrales de cada faja,
comenzando desde una margen hasta llegar a la otra. Luego retornar y repetir
nueve veces mas la operacion de muestreo de cada vertical.

De esta manera se realizan 10 recorridos y se hacen 40 muestreos en la seccién
transversal. Los tiempos de muestreo en cada vertical pueden ser distintos, con la
precaucion de no llenar mas del 40 % de la capacidad méxima del contenedor. Este
método permite ampliar el intervalo de integracién temporal en cada vertical.

Por consiguiente, siempre que no se verifiquen variaciones temporales importantes
del caudal, para determinar el transporte de fondo masico en la seccion
transversal, Qum (kg/s), es posible realizar el mismo procedimiento descrito
anteriormente. Es decir, determinar los transportes de fondo por unidad de ancho
con la ec. (4.1), luego utilizar la ec. (4.3) conn=1,..,10 y la ec. (4.2) con K=4.

4.2.1.5.3 Método Maltiple con Incremento de Ancho Variable (MIAYV)

La metodologia de muestreo es idéntica a la descripta para el método anterior
(MIAC), solo que en este método el incremento de ancho no es igual para todas
las fajas. Es decir, tanto el Ay como el At son diferentes en cada faja.

Para este método se debe tener previamente un cierto conocimiento de la
morfologia de la seccién, las profundidades y las velocidades. Las fajas deben ser
materializadas reflejando las singularidades geométricas de la seccién, es decir,
aquellos puntos de quiebre, variaciones de profundidad, etc. y las verticales de
muestreo deben ubicarse en los puntos medios de cada faja (ver Figura 4.7).

Ayi Ay, Ay Ays

Figura 4.7 Esquematizacién de fajas (Método MIAV).
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Una vez que se realiza el muestreo de esta manera, se debe determinar el
transporte por unidad de ancho registrado en cada vertical utilizando la ec. (4.1).
Sucesivamente, se emplea la ec. (4.3) con n=1,...,10 y el transporte de fondo masico
(kg/s) en la seccion transversal, se determina integrando en el ancho mediante:

K
Qom = z Oomk AYk (4.4)
k=1

4.2.2 Mediciones directas de transporte de fondo en instalaciones fijas

Las mediciones directas del transporte de fondo en instalaciones de medicién
fijas, en una determinada seccién del rio, pueden integrar temporalmente el
transporte, como por ejemplo, los sistemas de muestreadores tipo trampa con red
(Bunte et al., 2007) y los reservorios de sedimentacién (Bunte y Swingle, 2003) o
pueden medir el transporte en forma continua, como por ejemplo, el sistema de
trampa con cajones ranurados (Birkbeck slot sampler, Reid et al., 1980) y el
dispositivo trampa con tubo de vértice (Klingeman y Milhous, 1970). Este tipo de
instalaciones han sido desarrolladas principalmente para rios pequefios,
generalmente vadeables, con lechos de sedimentos gruesos.

4.2.2.1 Sistemas de trampa con red

Los sistemas de trampa con red (Bunte et al., 1998, 2007) son apropiados para
medir transporte de fondo de sedimentos gruesos (desde gravas hasta guijarros)
en rios vadeables. El muestreador consiste en un marco de aluminio de seccién
rectangular de 30 cm de ancho por 20 de alto (medidas interiores) y 10 cm de
largo, seguido de una red de nylon de malla cuadrada de 3.6 mm y 0.9 m de
longitud. El marco se coloca sobre una placa de aluminio de 41 cm x 30 cm la cual
se fija en el lecho del rio mediante estacas de acero (ver Figura 4.8).

estacas de
m
st arco de

PS8 e i SR skl
red de nylon i % ranuras abajo

N } +Y arriba para
- 77‘;._/_7 —— . i / sujecidn estacas

placa de aluminio
frente inclinado, con
| agujeros para estacas

correas ajustables

0.30 m aprox. con hebillas

Figura 4.8 Muestreador de transporte de fondo tipo trampa con red (Bunte et al., 2007).
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Los muestreadores de trampa con red se instalan en distintos puntos de la seccién
transversal del curso. En la Figura 4.9 se observa la instalacion de un sistema de
muestreadores tipo trampa con red en un curso vadeable. Bunte et al. (2007)
reportan que en cursos estrechos y de pendiente elevada los muestreadores se han
instalado con una separacion de hasta 0.6 m, mientras que, en cursos mas anchos la
separacién maxima entre muestreadores ha sido de 1.8 m.

Folgs s L =

Figura 4.9 Instalacién de un sistema de muestreadores tipo trapa conred (Bunte et al., 2007)-.

El tiempo de muestreo puede ser del orden de 60 minutos como maximo,
después del cual se deben retirar las muestras y recolocar las redes. Para
determinar el transporte por unidad de ancho en cada posicién se deben
contabilizar los pesos de cada muestra (Pmx) y los respectivos tiempos de
muestreo (Atmk). El transporte en la seccion transversal se obtiene integrando en
el ancho, es decir:

K P

mk

= A 4.5
Qbm kzﬂbAtmk yk ( )

El ancho de cada faja de influencia (Ayx) generalmente es variable ya que varia la
separaciéon entre muestreadores. Esto se debe a que muchas veces no es factible
materializar una separaciéon constante entre muestreadores por problemas para
anclar las placas de aluminio en ciertas partes del lecho (sustrato con cantos
rodados grandes, etc.) y deben ser ligeramente corridos de su posicién original.
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4.2.2.2 Reservorios de sedimentacion

Los reservorios de sedimentaciéon (Anselmo y Maraga, 1987; Troendle et al., 1996;
Bunte y Swingle, 2003) son generados por pequenos diques de control que crean
un reservorio donde se depositan los sedimentos transportados por el curso de
agua (Figura 4.10). Cuentan con un vertedero triangular de pared delgada y un
sensor de nivel hidrométrico, lo cual permite estimar el caudal.

Los sedimentos depositados en el reservorio son recuperados periédicamente y
pesados. Este sistema se utiliza en cursos de agua pequefios y generalmente
integra el transporte espacialmente en la seccién transversal y temporalmente en
el arco de tiempo de una crecida. En algunos reservorios de sedimentacién esta
previsto el pesaje continuo, mediante sensores de presién instalados en el fondo
del reservorio, lo cual permite conocer la evoluciéon temporal del transporte.

Figura 4.10 Reservorio de sedimentacién en el Rio della Gallina, Italia (Anselmo y Maraga, 1987).

Después de cada crecida los sedimentos depositados en el reservorio deben ser
removidos, de esta manera se regenera el volumen necesario para almacenar los
sedimentos transportados en la préxima crecida.

4.2.2.3 Trampa con cajones ranurados

El sistema de trampa con cajones ranurados (Reid et al., 1980; 1985; 1986) permite
la medicién continua del transporte de fondo en varios puntos de una seccion
transversal, en rios efimeros con lechos de grava. El sedimento transportado por
el fondo cae, a través de una placa de acero ranurada colocada a nivel del lecho, a
un cajon de acero inoxidable insertado en una cuna de hormigén enterrada en el
lecho del rio (Figura 4.11).

El sedimento (mas el agua) que se acumula es pesado en forma continua
mediante transductores de presién instalados para cada cajon. La capacidad de
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cada cajon puede alcanzar los 0.5 m3. Dado que el cajon se llena de agua, es
necesario descontar el peso de la columna de agua, para ello se registra la presion
hidraulica mediante un transductor de presién de bulbo (ver Figura 4.11). Para
un determinado intervalo de tiempo, la diferencia de presiéon entre los dos
sensores, es debido a la masa de sedimentos que ingresa al contenedor.

La eficiencia hidrdulica y de muestreo es cercana a la unidad, pero disminuye a
medida que se van llenando los contenedores (cajones).
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Figura 4.11 Sistema de trampa con cajones ranurados, Nahal Yatir, Israel (Laronne et al., 1992).

Este sistema permite estimar el inicio y finalizacién del transporte (movimiento
incipiente), estimar el transporte de fondo en forma continua hasta que los
cajones no son totalmente colmatados y, ademas, determinar la composicion
granulométrica del transporte a través de un post andlisis del sedimento
capturado.

4.2.2.4 Trampa con tubo de vortice

En su origen, la trampa con tubo de voértice (vortex tube) fue utilizada para
extraer los sedimentos transportados por el fondo e impedir su ingreso a los
canales de riego y canales de aduccién de centrales hidroeléctricas (Parshall,
1945; Koonsmann et al., 1951; Robinson, 1962). Las trampas de vortice se han
utilizado para medir el transporte de fondo en varios rios con lechos de
sedimentos gruesos; gravas, etc., (Klingeman y Milhous, 1970, Milhous 1973;
Hayward y Sutherland 1974; Klingeman y Emmett, 1982; Tacconi y Billi 1987). El
dispositivo consiste en un vertedero de cresta ancha construido en hormigén a
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través del canal y dotado de una trampa de secciéon semicircular a 45° ubicada en
el punto de medicién (ver Figura 4.12).

descarga de sedimentos

Figura 4.12 Ilustraciéon esquematica del funcionamiento del tubo de voértice (Hayward y
Sutherland, 1974).

El flujo principal longitudinal genera un flujo transversal helicoidal en el tubo,
que desvia entre el 5 % y el 15 % del flujo principal y permite extraer la carga de
sedimentos del fondo, que es atrapada en el tubo, dirigiéndola hacia a un
reservorio lateral en la margen del canal. En dicho reservorio el sedimento se
pesa, se muestrea para andlisis granulométricos y se devuelve a la corriente
aguas abajo del vertedero mediante un canal de restitucion.

En la Figura 4.13 se observa una esquematizaciéon de una estacion de medicion
con dispositivo tipo trampa con tubo de voértice en el Oak Creek (Klingeman y
Emmett, 1982). White (1981) propuso una metodologia de disefio de los tubos de
vortice, donde L/D: = f(wsp, h), donde L y D es la longitud y el didmetro del
tubo, wso es la velocidad de caida asociada al dgo y h la profundidad de flujo.

gabiones proteccion
del fondo del rio tubo respaldo

tubo de vartice

riprap proteccion
de margenes

—mm===TETeTT A casa instrumentos
==== Stitucion j I 1N ]
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Figura 4.13 Estacién tipo trampa con tubo de vortice, Oak Creek (Klingeman y Emmett, 1982).
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Tales muestreadores pueden eliminar aproximadamente el 80 % de los
sedimentos con d>0.5 mm (Robinson, 1962). La trampa con tubo de vértice en el
Oak Creek presenta una eficiencia global entorno al 85 %-95 %, siendo atrapados
todos los sedimentos con d>4.76 mm (Milhous, 1973).

4.2.3 Tecnologias sustitutas para medicién del transporte de fondo

La mayoria de las tecnologias sustitutas para medicion de transporte de fondo se
caracterizan por realizar mediciones indirectas, continuas y no invasivas del
transporte. Las mediciones se realizan principalmente utilizando geé6fonos,
hidréfonos, etc. o técnicas de hidroactstica activa, como, por ejemplo, los
perfiladores actisticos doppler (ADCP). Estas tecnologias se encuentran todavia
en una fase de desarrollo experimental y necesitan de técnicas de medicion
directas para ser calibradas y validadas. Otras mediciones indirectas se
relacionan, por ejemplo, con el seguimiento de formas de fondo o con el
seguimiento de la evoluciéon de zonas de depositos sedimentarios de los sistemas
fluviales.

4.2.3.1 Geofonos

Los geo6fonos son sensores utilizados originariamente para captar vibraciones
sismicas y convertirlas en impulsos eléctricos proporcionales a la velocidad de
desplazamiento del terreno. Los gedfonos han sido utilizados para detectar las
vibraciones producidas por sedimentos gruesos (gravas, guijarros, cantos
rodados, etc.) que se mueven por contacto, rodadura o saltacién sobre el lecho
(Govi et al., 1993; Basile et al., 1995, 1996; Mizuyama et al., 2010; Rickenmann et
al., 2012).

Generalmente estos sensores se instalan protegidos con placas de acero a nivel o
inmediatamente debajo del lecho. Los sensores necesitan ser calibrados con
mediciones directas. Es decir, se debe medir contemporaneamente la intensidad
de la sefial registrada y el transporte de fondo, para poder obtener una funcién
que permita traducir los registros de los sensores electronicos en transporte de
sedimentos. De esta manera se puede monitorear indirectamente en forma
continua el transporte.

Experimentos de laboratorio han demostrado que las colisiones con el lecho,
debido al transporte de gravas en el rango de 7 mm a 21 mm, producen
vibraciones microsismicas con frecuencias entre 4.5 Hz y 20 Hz (Basile et al.,
1996). El valor medio de las intensidades registradas por los gedfonos, en ese
rango de frecuencias, expresadas en términos de velocidad de desplazamiento
(um/s) se utilizan como un indicador del transporte de fondo. Dichos
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experimentos evidenciaron que, para un determinado diametro de sedimento, la
intensidad media de la sefial aumenta con el incremento del transporte; por otra
parte, para un determinado transporte, la sefial aumenta con el aumento del
tamafio del sedimento transportado, tal como se observa en la Figura 4.14.
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Figura 4.14 Relacion entre qum y la sefial media de los geéfonos.

Se ha observado que, adimensionalizando la sefial mediante (gdso)'/2, todas las
mediciones pueden ser colapsadas en una tnica curva que relaciona la
intensidad adimensional de la sefial ¢ con el transporte de fondo masico por
unidad de ancho qpm, como se observa en la Figura 4.15 (Basile et al., 1996).

10 1 \
1 [es1(d50=7 mm) |
m S2 (d50=14 mm) |
- A S3 (d50=21 mm) :
13 0 S4 (d50=15 mm) |
2 |
£ 15 |
£ |
g. |
|
| Gom=0.0242 (5 x 10°)"?"
! R?=0.803
0.1 — i ——
1 10 100

Figura 4.15 Relacion entre qpm y la sefial media adimensional de los geéfonos.

4.2.3.2 Hidr6fonos y micréfonos

Los hidréfonos son sensores que miden las variaciones de presion actstica en el
agua, en este sentido son similares a los micréfonos que miden las mismas
variaciones de presion actstica, pero en el aire. Los hidréfonos se los encuadra
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dentro de las técnicas de hidroactstica pasiva, ya que solo pueden recibir la sefial
y registrarla, es decir, no tienen la capacidad de emitir y recibir como en el caso
de técnicas de hidroacustica activa con los perfiladores actsticos ADCP.

Las colisiones de grava y cantos rodados de hasta 120 mm producen ondas de
sonido con frecuencias entre 600 Hz y 3700 Hz (Belluedy et al. 2010). El valor
medio de la intensidad de la sefial actstica, entre estas frecuencias, medidas en
decibelios (dB) se utiliza como un indicador del transporte de fondo.

Se han desarrollado diversos estudios e investigaciones, tanto en rios como en
laboratorios, empleando este tipo de sensores (Banzinger and Burch, 1990;
Taniguchi et al., 1992; Belleudy et al., 2010).

Andlogamente a los gedfonos, estos sensores se instalan protegidos con placas de
acero o dentro de conductos de acero, a nivel o inmediatamente debajo del lecho.
Asimismo, estos sensores deben ser calibrados con mediciones directas para
poder relacionar las sefiales registradas con el transporte.

4.2.3.3 Perfiladores actsticos (ADCP)

Los perfiladores actsticos (Acoustic Doppler Current Profiler, ADCP) realizan las
mediciones emitiendo una onda de sonido en la columna de agua y analizando
las caracteristicas de su eco para determinar las propiedades especificas del
medio. Un perfilador actstico utiliza las ondas de sonido de dos maneras: i)
cuando realiza una medicién de flujo, mide el caracter de las ondas sonoras
reflejadas en las particulas presentes en el agua, las cuales se mueven con la
velocidad del agua, para determinar la velocidad del flujo y ii) utiliza las ondas
sonoras reflejadas en el fondo del rio (funciéon bottom tracking, BT) para
determinar su posicion, velocidad y orientacién.

En el punto 4.3.5.3 se describe el mismo instrumento, pero utilizado para
medicién de concentracién de sedimentos en suspension.

Rennie et al. (2002) introdujeron una técnica de medicién de transporte de fondo
utilizando la funcién de seguimiento de fondo (BT) de un perfilador actstico
Doppler (ADCP).

Los ADCP miden la velocidad del agua relativa al instrumento. Si el instrumento
se halla montado sobre una embarcaciéon, las velocidades obtenidas son
corregidas con la velocidad del barco para obtener mediciones absolutas. La
velocidad del barco se determina tanto con la funcién BT como por el uso de un
Sistema de Posicionamiento Global Diferencial (DGPS). Cuando el fondo del rio
es movil, la sefial de BT es desviada por el sedimento en movimiento. En esta
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situacion, la velocidad aparente del sedimento del fondo puede determinarse si
la velocidad actual del barco es conocida.

La velocidad aparente del sedimento del fondo (uy) se puede obtener mediante la
diferencia de la velocidad del barco determinada a partir de un DGPS y la
velocidad del barco determinada a partir de la funcién BT (usr) del ADCP:

U, =Upgps — Ugt (4.6)

Se ha encontrado que uy se correlaciona con el transporte de fondo medido con
técnicas tradicionales (Rennie et al., 2002, Rennie y Villard 2004, Ramooz y
Rennie, 2010). El transporte de fondo en (kg/sm) se determina mediante:

Upm :uba(l_ p)ps (47)

Donde p es la porosidad, ps es la densidad del sedimento y a es el espesor del
estrato de transporte de fondo. Este tltimo se debe estimar mediante ecuaciones,
como, por ejemplo, Yorozuya et al. (2010) que proponen estimarla con la
ecuaciéon de Egashira et al. (2005); o a través de mediciones directas con
muestreadores convencionales o método de seguimiento de dunas (Rennie y
Villard, 2004; Latosinski et al.,, 2012). Una vez calibrado, el perfilador pude
utilizarse para realizar mediciones abarcando grandes dreas con alto grado de
resolucion espacial y temporal.

4.2.3.4 Método de seguimiento de formas de fondo

En rios de llanura perennes, con régimen subcritico y lechos de arena, como
consecuencia del proceso de transporte de sedimentos las formas de fondo tipo
dunas migran aguas abajo. El principio basico del método consiste en el célculo
del transporte de fondo a partir de los perfiles de las dunas medidos a intervalos
de tiempo sucesivos bajo condiciones de flujo similares. Suponiendo condiciones
de flujo permanente, el transporte de fondo (en kg/sm) se puede determinar a
partir de las dimensiones de las dunas como (Van Rijn, 2007):

Opm = Qs Ps (1_ p) f Cq A (48)

Donde, as es un coeficiente (0.5-0.6), ps es la densidad del sedimento, p la
porosidad del sedimento, cq4 es la celeridad de propagaciéon promedio de las
dunas, A es la altura promedio del tren de dunas y f es un factor de forma,
definido por: f=2V4/A A, siendo V4 el volumen por unidad de ancho de la dunay
A su longitud.

El método es adecuado para estimar el transporte de fondo en rios de llanura,
perennes, con lechos de arena. No obstante, también ha sido empleado en rios
con lechos de grava (Dinehart, 1989, 1992). Engel y Wiebe (1979) en (Van Rijn,
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2006) informan que el método de seguimiento de dunas presenta una imprecision
global de aproximadamente 40 % a 50 % para condiciones controladas de
laboratorio, mientras que, para condiciones de campo la inexactitud puede ser de
hasta el 100 %.

4.2.3.5 Evolucién de zonas de depdsitos sedimentarios

Las estimaciones de volimenes de sedimentos transportados, generalmente a
escala temporal anual o plurianual, pueden ser realizadas mediante analisis de la
evolucién de ambientes deposicionales, tales como embalses, conos de deyeccion
(abanicos aluviales), etc. A tal efecto, es necesario contar con relevamientos
topobatimétricos, fotografias aéreas, imégenes satelitales, etc. de las zonas de
deposito, que permitan determinar la evoluciéon temporal del proceso. Las tasas
de transporte determinadas a partir de estos relevamientos representan valores
medios anuales o plurianuales (largo plazo).

4.3 MEDICION DE TRANSPORTE EN SUSPENSION

El transporte en suspension estd conformado por el transporte en la columna de
agua del material del lecho y de la carga de lavado.

El transporte en suspension de sedimentos del lecho, es decir, originado a partir
del material presente en el lecho, depende de las condiciones hidrodindmicas y
de la composicion granulométrica del mismo. En este tipo de transporte, las
particulas pierden contacto con el lecho y realizan trayectorias largas,
comparables a la profundidad del flujo, sostenidas por las pulsaciones
turbulentas de la corriente hidrica. La tendencia a la sedimentacion de una
particula en suspension es continuamente compensada por la accién difusiva del
campo de flujo turbulento.

El perfil de concentracién de sedimentos en suspension del material del lecho en
la columna de agua no es uniforme. La concentracién de sedimentos en
suspension disminuye a medida que uno se mueve desde el fondo a la superficie.
La turbulencia produce la difusion de sedimento desde las zonas de alta
concentracién cerca del lecho hacia las zonas de baja concentracién cerca de la
superficie del agua.

Por otra parte, la carga de lavado esta constituida por particulas extremadamente
finas (d<62.5 pm), cuya presencia en el lecho es practicamente despreciable ya
que son mantenidas en suspensién con gran facilidad por parte de la corriente
hidrica. La carga de lavado resulta en buena medida independiente de los
parametros hidrodindmicos y sedimentolégicos locales, siendo gobernada por la
modalidad de abastecimiento de sedimentos finos de la cuenca.
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El perfil de concentracion de carga de lavado en la columna de agua es
practicamente uniforme. Por lo tanto, si el sedimento en suspension es
enteramente conformado por sedimentos finos (d<62.5 pm), el muestreo puede
consistir en un punto tnico de la columna de agua. Por otra parte, los errores de
muestreo en este caso son pequefios, aun cuando los muestreos no sean
realizados de forma isocinética.

Cuando se realizan mediciones directas de concentracién de sedimentos en
suspension y coexisten las dos modalidades, el instrumento colecta una muestra
integral y para discriminar entre ambas modalidades es necesario realizar
procedimientos en laboratorio, tal como se describe més adelante. Las técnicas de
medicién indirecta con hidro-actistica activa permiten discriminar entre las dos
modalidades, a partir de medir la concentracion y la distribucion de tamafios de
particulas (Wright et al., 2010).

4.3.1 Mediciones directas con muestreadores portatiles de tipo mecanico

Los instrumentos portétiles de tipo mecanico para medicién del sedimento en
suspensiéon se pueden clasificar en muestreadores de concentracion C vy
muestreadores de transporte de sedimentos gs.

Por otra parte, estos muestreadores se pueden clasificar en:

e Muestreadores integradores en la vertical, es decir, integran
espacialmente a lo largo de la profundidad.

e Muestreadores integradores puntuales, es decir, integran temporalmente
en un determinado punto de la vertical.

e Muestreadores instantaneos puntuales, es decir, toman una muestra
instantanea de agua y sedimento en un determinado punto de la vertical.

Los muestreadores de concentracion toman una muestra de agua y sedimentos en
un cierto punto de la vertical (integraciéon temporal puntual) o barriendo toda la
profundidad (integraciéon espacial en la vertical). La muestra se lleva a
laboratorio donde se determina la concentracién de sedimentos en suspension.
Para determinar el transporte de sedimentos en suspensién es necesario medir
ademas la velocidad de la corriente hidrica (Ej.: muestreadores disefiados por
FISP, Federal Interagency Sedimentation Project, de EE.UU).

Los muestreadores de transporte de sedimentos realizan la medicién recolectando
solo el sedimento transportado, en un determinado intervalo de tiempo, en un
punto de la vertical. El sedimento recolectado se lleva a laboratorio, se seca, se
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pesa y se lo divide por el tiempo de muestreo, obteniéndose directamente el
transporte de sedimentos medio en el punto de la vertical (Ej.: Botella de Delft)

Los requisitos principales que deben cumplir los muestreadores de sedimentos
en suspension son:

e La velocidad de entrada en la boquilla debe ser igual al valor local de la
velocidad de flujo (muestreo isocinético).

e La boquilla de admisiéon debe sobresalir aguas arriba de la zona de
perturbacion causada por la presencia del cuerpo del muestreador.

e El contenedor de la muestra debe ser desmontable y adecuado para su
transporte al laboratorio sin pérdida de la mezcla/sedimento muestreada.

e Llenarse sin problemas gradualmente, sin irrupcion repentina de la
mezcla o ahogamiento.

e Permitir el muestreo cerca del lecho del rio.

e Poseer un perfil hidrodindmico y un peso suficiente para evitar
la excesiva deriva aguas abajo.

e Ser resistente y de construccion simple para reducir al minimo la
necesidad de reparaciones en el campo.

e Ser econémico en construccién y mantenimiento y con una buena
eficiencia de muestreo.

Todos los muestreadores deben contemplar en su disefio que el muestreo sea de
tipo isocinético. Es decir, la mezcla de agua y sedimentos se debe mover sin
aceleracion del flujo circundante hacia la boquilla de ingreso del muestreador.
Esta propiedad isocinética es fundamental para la obtencién de una muestra
representativa de la concentracion de sedimentos en suspension.

Efectivamente, supongamos que el muestreador se baja a una cierta distancia
desde la superficie donde la concentraciéon de sedimentos local es C y la
velocidad de flujo es u. El transporte de sedimentos local es: qs=u C y el
muestreado es gsm=ue Cm, donde ue es la velocidad en la boquilla de entrada y Cn,
es la concentracion muestreada. Para una eficiencia de muestreo unitaria el
transporte muestreado y el transporte local deben ser iguales, es decir, qsm=gs.
Por lo tanto, se obtiene:
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si u, =u=C_, =C (muestreo isocinético)
u C |.
ecm =1 = —9=C— si u, <u=C,_, >C (sobremuestreo)
u u .
si u, >u=C,, <C (submuestreo)

m

No obstante, la velocidad de entrada a la boquilla debe ser igual a la velocidad
local (muestreo isocinético), pruebas de laboratorio han demostrado que si la
velocidad de entrada u. esta dentro del rango 0.8u<u.< 2u, siendo u la velocidad
local, los errores de muestreo se mantienen por debajo del 20% (Nelson y
Benedict, 1950).

4.3.1.1 Muestreadores integradores en profundidad e integradores puntuales

Los muestreadores de concentracion de sedimentos en suspension desarrollados
por la Federal Interagency Sedimentation Project (FISP) de Estados Unidos,
identifica las distintas versiones especificando el pais (US), el tipo de muestreo
(P: Integrador Puntual o D: Integrador en Profundidad) y el afio de construcciéon
(altimos dos numeros), (Edward y Glysson, 1999; Diplas et al., 2008). La gama
completa de los muestreadores esta disponible en http:/ /water.usgs.gov/fisp.

Los muestreadores integradores en la vertical (D) estan disefiados para acumular
una muestra de agua y sedimentos mientras transitan por una vertical, a una
velocidad uniforme, desde la superficie del agua hasta el lecho y retornan a la
superficie. Esta velocidad es aproximadamente 0.4 U, donde U es la velocidad
media de flujo en la vertical. La recoleccion de la muestra es continua,
comenzando cuando el instrumento se sumerge en el agua y finalizando cuando
el mismo se saca del agua. En este caso, si el contenedor de la muestra es rigido
(botella) la profundidad méxima de muestreo es de 4.6 m. Estos instrumentos,
operados manualmente en cursos vadeables o accesibles desde puentes bajos,
alcantarillas, cable via, etc., se especifican ademaés con la letra H.

Los muestreadores integradores puntuales (P), en cambio, utilizan una valvula
activada eléctricamente para iniciar o detener el muestreo, lo que permite recoger
una muestra en cualquier punto de la columna de agua hasta unos 10 cm del
lecho, como asi también, permite integrar en un rango de profundidad. Estos
muestreadores fueron diseflados para poder también recolectar muestras
integradas en profundidad, en aquellos casos de corrientes demasiado profundas
(o demasiado rapidas) que imposibilitan el muestreo integrado de ida hasta el
fondo y vuelta a la superficie en forma continua. Al integrar en profundidad por
tramos, el muestreo puede comenzar a cualquier profundidad y proceder ya sea
hacia arriba o hacia abajo desde ese punto inicial, recorriendo una distancia
vertical méxima de 9 m. Estos muestreadores se utilizan para cursos no
vadeables, manipulados con poleas desde puentes o embarcaciones.
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4.3.1.2 Descripcion de algunos muestreadores de sedimentos en suspension

4.3.1.2.1 Muestreador integrador puntual US P-61 Al

El US P-61 Al es un muestreador de concentracién de sedimentos en suspension
integrador puntual desarrollado por FISP. El instrumento pesa 48 kg y consiste
en un cuerpo de forma hidrodinamica, de fundicién de bronce, donde se aloja
una botella de 950 ml o de 470 ml, cuya funcién es contener la muestra (ver
Figura 4.16). La versiéon anterior del instrumento, denominada US P-61, podia
alojar solo la botella de 470 ml.

I 711

vista lateral

Figura 4.16 Caracteristicas del muestreador US P-61 A1 (medidas en mm). (FISP, 2002).

La cabeza del instrumento esta articulada para poder tener acceso a la botella que
contiene la muestra. La boquilla de admisién es tnica, de 4.8 mm de diametro
interno, y puede abrirse o cerrarse por medio de una valvula accionada
eléctricamente.

Para evitar la irrupcién repentina de la mezcla, inmediatamente después de la
apertura de la boquilla de admisién, la presiéon de aire en la botella se equilibra
con la presiéon hidrostatica antes de la apertura de la valvula. Esto se logra por
medio de una camara de aire, en la cavidad del cuerpo, que conecta la botella y la
corriente circundante. Después de la apertura de la valvula, el aire en la botella
puede escapar a través de un tubo especial que apunta aguas abajo.

El muestreador US-P 61 Al puede recolectar isocinéticamente muestras para
velocidades de flujo comprendidas entre 0.5 m/s<U<3.0 m/s. Asimismo, puede
recoger muestras en forma isocinética de manera puntual o integrando por tramos
de hasta 9 m.

La profundidad méxima de muestreo es de 55 m con la botella de 470 ml y de 37 m
con la de 950 ml. El espesor de la zona sin muestrear cerca del lecho es de 11 cm.
Para mantener la eficiencia de muestreo el llenado no debe superar el 75 % de la
capacidad de la botella (Edward y Glysson, 1999).
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Mediciones en laboratorio realizadas con la version US P-61, reportadas por
Dijkman (1978), en Van Rijn (2007), han demostrado que la eficiencia hidraulica
varia entre 0.8 y 1.3 en funcién de la temperatura del agua, altura por encima del
lecho y orientacion de la boquilla (desviacién maxima con la direccién de flujo de
20°). Para este rango, en el caso de concentracién constante se puede esperar un
error de muestreo maximo de aproximadamente 10%. En el caso de condiciones
de campo, con concentraciones fluctuantes, el error de muestras individuales
puede ser del 50 %. Para obtener un valor medio confiable, en un sentido
estadistico, se deben recolectar aproximadamente 10 muestras en cada punto de
muestreo (Van Rijn, 2006).

Los muestreadores US P-63 (91 kg) y US P-72 (19 kg) tienen limites de velocidad
de flujo de 4.6 m/s y 1.6 m/s respectivamente, pero en todos los demas aspectos
son similares al US P-61 Al.

4.3.1.2.2 Muestreador integrador en vertical US D-95

El US D-95 es un muestreador de concentraciéon de sedimentos integrador en
profundidad desarrollado por FISP (ver Figura 4.17). Este instrumento consta de
un contenedor de muestra tipo botella (rigido) capaz de recolectar muestras de
hasta 1 litro.

Figura 4.17 Muestreador US D-95, FISP (2000), (medidas en mm).

El muestreador se fabrica con piezas de fundicién de bronce, con aletas de cola
de material plastico, pesa 29 kg y debe ser operado mediante un sistema de cable
y polea. El US D-95 puede recolectar muestras integradas en vertical, ponderadas
con la velocidad, en corrientes con velocidades comprendidas entre 0.5
m/s<U<2.0 m/s y profundidades méximas de 4.6 m.

La boquilla de admisién puede ser de tres medidas, 4.8 mm, 6.4 mm o 7.9 mm de
diametro. El espesor de la zona sin muestrear cerca del lecho es de 12 cm. E1 US
D-95 es similar en todos sus aspectos al US DH-95, excepto que este tultimo pesa
13 kg y puede ser operado manualmente (H) mediante barra rigida o cable
flexible.
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4.3.1.2.3 Muestreador integrador en vertical US D-96

El US D-96 es un muestreador de concentracién de sedimentos integrador en
profundidad desarrollado por FISP (ver Figura 4.18). El cuerpo del instrumento
tiene una longitud total de 890 mm y en su interior aloja un contenedor de
muestra tipo bolsa plegable. El US D-96 fue desarrollado para salvar las
limitaciones de profundidad asociadas con los muestreadores integradores en
profundidad con contenedores rigidos de botella.

Figura 4.18 Muestreador US D-96 (Davis, 2001), (medidas en mm).

Para realizar las mediciones el instrumento se debe suspender de un cable y
manipular mediante un sistema de poleas. Se fabrica con piezas de fundicién de
bronce y aluminio, con aletas de cola de polietileno de alta densidad. Este
instrumento pesa 60 kg.

El US D-96 puede recolectar muestras de hasta 3 litros integradas en vertical,
ponderadas con la velocidad, en corrientes con velocidades comprendidas entre
0.6 m/s<U<3.8 m/s. Las profundidades maximas son de 12 m con una boquilla
de 7.9 mm, 18 m con una boquilla de 6.4 mm y 34 m con una boquilla de 4.8 mm.
El espesor de la zona sin muestrear cerca del lecho es de 10 cm.

El US D-96 Al es similar en todos sus aspectos al US D-96, excepto que pesa 36
kg y se utiliza en corrientes con velocidades comprendidas entre 0.6 m/s<U<1.8
m/s. Por otra parte, el US D-99 es similar al US D-96 pero pesa 125 kg y es capaz
de recoger una muestra integrada de 6 litros a profundidades de 24 m con una
boquilla de 7.9 mm, 37 m con una boquilla de 6.4 mm y 67 m con una boquilla de
4.8 mm. El espesor de la zona sin muestrear cerca del lecho es de 24 cm.

4.3.1.2.4 Muestreador instantaneo puntual

El muestreador de concentraciéon de sedimentos en suspension instantdneo puntual
horizontal consiste en un recipiente cilindrico, provisto en sus extremos de vélvulas
operadas mecanicamente desde la superficie para la toma de la muestra. En la Figura
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4.19 se observan dos tipos de estos muestreadores, uno utilizado por Hjulstrom en
Suecia y otro utilizado por el Magistrato Alle Acque de Venecia, Italia; reportados
por el INRC-SS (1940). Otros muestreadores antiguos de este tipo son el Jaukowsky,
el Leitz o el Collet modificado IWRC-SS, 1940).

\ M

)
<5 k(mfu‘; valvula abierta

valvula cerrada

Figura 4.19 Muestreadores instantdneos puntuales horizontales a) Tipo i—Ijtilstrom b) Tipo Italiano
(IWRC-SS, 1940).

El volumen muestreado con estos instrumentos es aproximadamente de 0.5 a 2
litros, dependiendo del modelo. El principio de funcionamiento es bastante simple,
el instrumento, con las vélvulas abiertas, se introduce en la columna de agua y se
baja hasta un determinado punto de la vertical, una vez posicionado se cierran
instantdaneamente las valvulas y se captura la muestra de agua y sedimentos. Es
importante que las vélvulas cierren herméticamente para no perder parte de la
muestra durante el procedimiento de izado hasta la superficie.

Dada su configuraciéon geométrica estos muestreadores perturban el flujo
circundante y no toman muestras en forma isocinética. En este sentido, los
desarrollos posteriores de FISP han sido superadores. De todos modos, estos
instrumentos pueden emplearse en situaciones donde no es tan relevante este
efecto, como, por ejemplo, cuando el transporte en suspensién es compuesto
preponderantemente por sedimentos finos (d<62.5 mm) o en cursos de poca
profundidad y velocidades superiores a 3 m/s.

Asimismo, se han desarrollado y utilizado muestreadores instantdneos puntuales
de eje vertical, cuyo principio de funcionamiento es similar al ya comentado para
los de eje horizontal. Algunos de estos instrumentos son el de tipo Eckman, el de
Botella Deslizante o el muestreador Foerst modificado (IWRC-SS, 1940).
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4.3.1.2.5 Botella de Delft

La Botella de Delft (Figura 4.20) es un muestreador de transporte de sedimentos
en suspension. El instrumento pesa aproximadamente 20 kg y debe ser
manipulado con sistemas de poleas. Puede realizar muestreo desde cerca de la
superficie hasta 50 cm por encima del lecho. El funcionamiento del instrumento
se basa en el principio de flujo pasante, lo cual significa que el agua que entra por
la boquilla de admisién sale de la botella por la parte trasera. Como resultado de
una fuerte reduccién de la velocidad de flujo, debido a la geometria interna de la
botella, las particulas de arena con d>100 pm aproximadamente se depositan en
la cAmara de muestreo interior (Van Rijn, 2007).

aleta de cola sujecion cable

L f

estabilizadores

- o = L }Tﬁquilla admision
5 -— 4 2. Cono difusor
® 4 ' 3. Control flujo

4. Camara muestreo
A 5. Salida flujo

Figura 4.20 Muestreador de transporte de sedimentos en suspensioén Botella de Delft (Van Rijn,
2007).

Los errores de muestreo de la Botella de Delft se pueden asociar a i) eficiencia
hidraulica (relacion de la velocidad de entrada y la velocidad de flujo local), la
cual varia entre 1 y 1.5, ii) ineficiencia para capturar sedimentos relativamente
finos (particulas con d<100 pm) y iii) muestreo adicional durante el
posicionamiento del instrumento (descenso y ascenso).

Por lo general, sélo los dos primeros errores se pueden corregir utilizando un
factor de calibracién a. Dicho factor, obtenido a partir de extensas mediciones de
laboratorio, varia entre 0.7<0<2.5, en funcién del tipo de boquilla de admisién,
tamafio de sedimento y velocidad de flujo (Van Rijn, 2007). El error debido al
muestreo de particulas de sedimento durante el descenso y la elevacion del
instrumento se puede reducir mediante el uso de un periodo de muestreo Atm
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relativamente grande (15 minutos). El transporte masico por unidad de area se
determina mediante:

aP

= m 4.9
qu ab Atm ( )

Donde P, es el peso seco del sedimento recolectado con el muestreador y ay es el
area de la boquilla de admision.

Mediciones de campo han demostrado que los errores de muestreo pueden ser
del 50 % para las muestras individuales, incluso después de la aplicaciéon del
factor de calibracién. Teniendo en cuenta esto, la Botella de Delft s6lo se puede
utilizar para obtener una estimacién aproximada del transporte local de arenas.

4.3.2 Procedimientos de laboratorio para determinacion de la concentracion

Para condiciones tipicas de transporte de sedimentos en rios aluviales, con
excepcién obviamente de flujos de barro o de detritos (flujos hiperconcentrados),
se observa que la concentraciéon de sedimentos en la columna de agua es C<<I.
En estas condiciones, la medicion de la cantidad de limo y arcilla en una muestra
(es decir, de sedimentos finos, d<62.5 um) requiere que un volumen conocido, Vi
(1), de la muestra bien mezclada se pase primero a través de un tamiz de abertura
de malla de 62.5 um. La muestra se tamiza por via htimeda, es decir, se utiliza
agua destilada para lavar la muestra a través del tamiz. Toda el agua que pasa a
través del tamiz (muestra original mas agua de lavado) se recoge y se filtra a
través de un filtro de membrana de tamafio de poro de 0.45 um y de peso
conocido. La arena retenida en el tamiz se seca y se pesa, Parena (mg), y el limo y
arcilla recogida en el papel de filtro se seca y se pesa, Ptinos (mg). Los resultados se
pueden expresar de la siguiente manera:

Carenas (mg/l) = (Parena/ Vm) x 100 (410)
Cﬁ"OS (mg/l) = (Pﬁnos/ Vm) X 106 (411)
Carenas + finos (mg/l) = [(Paremz + Pfinos)/ Vm] x 106 (412)

La concentracién expresada en (mg/1) es igual a expresarla en (g/m?) e igual a su
vez al g de sélido por 100 g de agua (ppm en peso).

Si la concentracién de arena no se requiere por separado, se filtra un volumen
conocido de agua cruda a través de un papel de filtro de 0.45 pm de didmetro de
poro, previamente pesado. La concentracién del sedimento en suspension es
entonces el peso seco del papel de filtro + sedimento retenido, menos el peso
original del papel de filtro, todo dividido por el volumen de la muestra:

Ceedim (mg/l) = (Psedim / Vi) x 106 (413)
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4.3.3 Métodos de muestreo de sedimento en suspension

4.3.3.1 Método de Caudal Incremental Constante (CIC)

Este método requiere que se realice en primer lugar un aforo liquido completo.
Alternativamente, puede utilizarse una ley altura-caudal para transformar
mediciones de nivel hidrométrico en caudal y posteriormente realizar la
distribucion lateral del caudal total en la seccién transversal, adoptando, por
ejemplo, un predictor de resistencia al flujo en lecho mévil (Capitulo 6).

En cualquier caso, con los resultados del aforo liquido, se construye la curva de
caudal acumulado y se adopta un incremento de caudal AQ de manera tal que la
seccion transversal quede dividida en un minimo de 4 fajas y un maximo de 9
fajas (Edward y Glysson, 1999), por cada una de las cuales transita un caudal
igual a AQ (ver Figura 4.21).

Figura 4.21 Esquematizacion de fajas de caudal constante (Método CIC).

Luego se realiza el muestreo de concentracién de sedimentos (integrado en la
vertical de cada faja o puntual a diferentes profundidades) seleccionando
preferentemente la vertical central de cada faja.

El transporte de sedimentos en suspension, Qsmk en (kg/s), a través de cada faja
se obtiene multiplicando la concentracién media muestreada en la k-ésima faja
Cmk en (kg/m?) por el caudal AQ en (m3/s):

Qsmk =AQ ka (414)

El transporte de sedimentos en suspension a través de la seccién transversal se
obtiene realizando la sumatoria de los transportes correspondientes a cada
incremento de igual caudal (fajas):

K
Qsm ZZQsmk (415)
k=1
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Donde, para el ejemplo de la Figura 4.21, K=5. Si la concentracién de sedimentos
en suspension en la vertical central de cada faja es muestreada en diferentes
puntos a lo largo de la profundidad (generalmente en 6 puntos como minimo, es
decir, cerca de la superficie, 0.2 h;, 0.4 h;, 0.6 h;, 0.8 h; y cerca del fondo) se debe
calcular la concentracién media en cada una de las verticales y después aplicar
las ecs. (4.14) y (4.15).

4.3.3.2 Método de Ancho Incremental Constante (AIC)

Este método se utiliza por lo general en rios pequefios o medianos y sobre todo
en rios poco profundos que pueden ser vadeados. El operador materializa 10-20
fajas de igual ancho a través de la seccion transversal del rio (ver Figura 4.22).

Ay Ay Ay Ay Ay Ay

AQ;

Figura 4.22 Esquematizacion de fajas de ancho constante (Método AIC).

En la vertical de mayor profundidad, el operador toma una muestra de
concentracion de sedimentos integrada en la vertical, tomando nota de Ia
velocidad de transito del muestreo, es decir, la velocidad uniforme de descenso
del muestreador hasta el fondo y sucesivamente la elevacién a la superficie (sin
que el contenedor se llene hasta el maximo).

Usando la misma velocidad de transito, en cada una de las fajas se toma una
muestra de sedimento en suspensién. Dado que cada vertical tendra generalmente
una profundidad y velocidad diferente, el volumen de la muestra variard con el
muestreo de cada vertical. Se debe tener en cuenta que la botella o contenedor del
muestreador no quede lleno, lo cual es factible dado que la velocidad de muestreo
se realiza a partir de la vertical con mayor profundidad.

Se recomienda que el contenedor se llene hasta el 75 % de su capacidad méxima,
de esta manera mantiene la eficiencia de muestreo. Para cada muestra se realizan
los respectivos analisis de concentracion de sedimentos en suspension y el valor
promedio ponderado con el &rea es la concentracion media en la secciéon
transversal. La concentracién de sedimentos en suspension a través de la seccién
transversal se obtiene mediante:
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K
Qsm =ZAQk ka (416)
k=1

4.3.4 Mediciones directas de sedimentos en suspensién en instalaciones fijas

4.3.4.1 Muestreadores tipo bombeo automaticos

Los muestreadores de tipo bombeo automaticos extraen una muestra de agua y
sedimento en suspensién del rio con una bomba conectada a una boquilla de
admisiéon por medio de un conducto flexible.

Generalmente, estas instalaciones estan provistas de un sistema de activacion que
inicia y detiene el ciclo de muestreo, ya sea en un cierto intervalo de tiempo
estipulado o en respuesta a una variaciéon del nivel hidrométrico del rio.

Para evitar el almacenamiento de grandes voltimenes de agua se debe proveer un
sistema de separacion de las dos fases. Esto puede realizarse mediante un
método de filtrado (ver Figura 4.23) o un método de sedimentacién (ver Figura
4.24).

filtro
(50 pm)

<t

flujo > —|

fondo del rio

Figura 4.23 Método de filtrado para muestreadores de tipo bombeo.

El método de filtrado no es recomendable en rios con abundante carga de lavado
por que el filtro es rdpidamente bloqueado (Van Rijn, 1979).

El método de sedimentacion permite determinar la concentracion de arenas por
un lado y, por otro lado, la de finos (limos + arcillas) muestreando en la tuberia
de salida del sedimentador (Van Rijn, 1980).
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En la Figura 4.24 se observa una esquematizacion del sistema de medicién por el
método de sedimentacion para muestreadores de tipo bombeo.

Caudalimetro

Vibrador
(50 Hz)

salida

Muestra Muestra de
de arena agua-limo -

Figura 4.24 Esquema del método de sedimentacién para muestreadores de tipo bombeo y foto del
sedimentador, (Van Rijn, 2007).

4.3.5 Tecnologias sustitutas para la medicién de sedimentos en suspension

Las tecnologias sustitutas se caracterizan por realizar mediciones indirectas,
continuas y no invasivas del sedimento en suspension, estas se realizan mediante
sensores acusticos u 6pticos.

Los sedimentos en suspensiéon en una corriente hidrica por un lado alteran la
transparencia del agua, cambiando la capacidad de absorcion de la luz y por el
otro modifican la transmisién de ondas sonoras. Estos efectos pueden ser
utilizados para medir la concentracién de sedimentos y el tamafio de las
particulas.

4.3.5.1 Sensores puntuales de retrodispersion 6ptica

Los sensores puntuales de retrodispersiéon optica (optical backscatter point
sensors) son instrumentos para medir la turbidez mediante la deteccion de la luz
infrarroja dispersada por la materia en suspension. La respuesta de los
turbidimetros depende en gran medida del tamafio, la composicién y la forma de
las particulas en suspension. La respuesta a la arcilla de 2 pm es 50 veces mayor
que a la arena de 100 um de la misma concentracién. Por lo tanto, cada sensor
tiene que ser calibrado usando los sedimentos (y el agua) del sitio de interés.

El volumen de control de un turbidimetro suele ser un punto en la columna de
agua y su principio de funcionamiento tiene que ver con propiedades 6pticas
(absorcién y dispersion de la luz) de una muestra de agua y sedimentos al ser
expuesta a rayos de luz que poseen determinada direccién. Los turbidimetros
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nefelométricos miden la dispersién de luz infrarroja por particulas en suspension
a un angulo de 90° en un volumen de alrededor del centimetro ctbico.

La concentracién de sedimentos en suspension se define en términos de volumen
o peso de sedimentos por unidad de volumen de agua, es decir, (m3/m3) o
(g/m?3) respectivamente. En cambio, la turbidez es una propiedad 6ptica definida
por la desviaciéon de una luz incidente y se define en términos de Unidades de
Turbidez Nefelométricas (NTU).

Para pasar de NTU a (g/m?) es necesario calibrar una funcién de conversion
utilizando contemporaneamente mediciones directas de concentracién con
mezclas de agua y sedimentos del lugar en estudio.

En la Figura 4.25 se observa la relacion entre la concentraciéon de sedimentos en
suspensién expresada en (g/m3) y la turbidez en (NTU) obtenida con un
turbidimetro portatili Hanna HI 93703, en el A° Luduefia (cruce con Av.
Circunvalacién), (Basile et al., 2010).
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Figura 4.25 Relacion entre Cs y Turbidez, A° Luduefa en Puente de Circunvalacién (Rosario).

El A° Luduena se caracteriza por un régimen de caudales de tipo intermitente o
semipermanente, con lecho cohesivo (no aluvial) y transporte en suspension
conformado enteramente por sedimentos finos (d<62.5 um) provenientes de la
erosion en la cuenca de aporte.

4.3.5.2 Sensores puntuales opticos de difraccion laser (LISST)

Los sensores puntuales opticos de difraccion laser utilizan el principio de
dispersion de la luz medida en pequefios angulos de desviacién hacia adelante,
para determinar distribucion de tamafios de particulas y concentracion
volumétrica de sedimentos en suspensiéon. Dado que estos instrumentos asocian
la dispersion de la luz (en pequeiios dngulos) que generan esferas de diametro
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mayor a la longitud de onda utilizada con la difraccién de aperturas de igual
tamafo, cualquier alejamiento de formas esféricas produce cambios en las
distribuciones y concentraciones de sedimento medidas.

Esta tecnologia se desarroll6 a partir de experimentacion en laboratorios y recién
ahora esta siendo implementada en mediciones en rios. Uno de los equipos
comerciales disponibles actualmente para aplicaciones in situ es el Laser In Situ
Scattering and Transmissometry, LISST-100, capaz de proveer series de tiempo
de distribucién de tamanos de particulas y concentraciéon volumétrica de
sedimentos, ademés de temperatura y presion hidrostatica.

4.3.5.3 Sensores perfiladores de retrodispersion actstica (ADCP)

Esta tecnologia utiliza el efecto Doppler, que se verifica cuando un transductor de
sonar de un ADCP (Acoustic Doppler Current Profiler) emite un pulso corto de
energia actstica, el cual se propaga a través del agua y es reflejado por las
particulas que se encuentran en suspensién moviéndose con la velocidad del agua.
Una parte de la energia actstica reflejada vuelve hacia los transductores, donde es
registrada, ya que los mismos acttian también como receptores de sonido.

Estos instrumentos operan con 3 o 4 transductores para obtener informacién de
la velocidad tridimensional del flujo y de la sefal actstica de retorno que se
refleja en el lecho. En la Figura 4.26 se observa un ADCP Sentinel de ®RD
Instruments. El peso del instrumento es de 13 kg. Sus dimensiones son de 22.8
cm de diametro y 40.6 cm de largo, las frecuencias pueden ser de 300, 600 o 1200
kHz. El instrumento se monta en una embarcacién, en plataformas desplazables,
en boyas fijas, etc.

Figura 4.26 ADCP Sentinel de ®RD Instruments (http:/ /www.rdinstruments.com)

La columna de agua medida por un ADCP esta dividida en tres zonas (ver
Figura 4.27): 1) inmediatamente debajo del transductor hay una zona donde no se
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registra el cambio de frecuencia debido al rapido retorno de las ondas de sonido,
2) luego aparece la zona de medicién, dividida en celdas y 3) posteriormente, una
zona cercana al fondo (10 % de la profundidad) que no puede ser medida por la
interferencia que produce un lébulo lateral formado alrededor del haz principal.
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Figura 4.27 Esquematizacién de zonas de medicién con ADCP.

El procedimiento para obtener valores de concentracién de sedimentos en
suspensiéon a partir de la sefial de retrodispersiéon actstica (backscatter)
registrada por el sensor se realiza generalmente utilizando funciones
semiempiricas entre cambios en la sefial del instrumento y las mediciones
directas con muestreadores tradicionales (Gray y Gartner, 2009; Szupiany et al.,
2009; Wright et al., 2010, Latosinski et al., 2011).

Para poder aplicar esta tecnologia es necesario, por lo tanto, calibrar el
instrumento mediante mediciones directas. Su implementacién posterior, una
vez calibrado, permite realizar mediciones en grandes areas con un importante
grado de resolucién espacial y temporal.

Para calibrar la sefial de retorno del ADCP y la concentraciéon de sedimentos en
suspension, el punto de partida del método es la relacion tedrica entre dicha
concentracion y la sefial de retorno (por ej., Gartner, 2004; Thorne y Hanes, 2002):

log,, Cs =0.1(RL + 2TL)+ K, 4.17)

Donde el término (RL+2TL) es la sefial corregida o backscatter, siendo RL la sefial
cruda de retorno, en decibeles (dB) y 2TL la correccién por pérdidas de
transmisioén a lo largo del haz actstico (dB); y Kr es una constante que engloba
pardmetros caracteristicos del instrumento. El término 2TL contempla la pérdida
de la sefial debido a la absorcién y dispersion cuando se propaga a través del
agua, es decir, el eco del sonido emitido es recibido con menor intensidad en el
transductor del ADCP. La ecuacién que brinda la correcciéon de la sefial por
dichas pérdidas se expresa mediante:

2TL =2010g,, (y 1)+ 20,1 +20,F (4.18)
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El término 20logio (yr) corresponde a pérdidas debidas a la dispersion del haz
acustico; mientras que (2 o r + 20, 1) se asocia a pérdidas debidas a la absorciéon
del sonido por el fluido y a la atenuacién por el sedimento en suspension,
respectivamente. El pardmetro y es la correccion por campo cercano del
transductor; r es la distancia oblicua desde la cara del transductor al centro de la
celda; oy es el coeficiente de absorcién actstica por el agua y os el coeficiente de
atenuacion por sedimento.

La ecuacion (4.17) indica que a partir de la regresion lineal de los valores de la
sefial acustica de retorno corregida y de concentraciones de sedimento medidas
se puede obtener la pendiente (para verificar que es igual a 0.1 como lo indica la
teorfa) y la ordenada al origen (constante Kr). Con ello se logra la calibracion que
permite estimar posteriormente la concentraciéon de sedimento en una vertical a
través de la siguiente expresion:

Cs, = 100 LRL+2TL)+Ky (4.19)

Una vez obtenida la calibracién, la estimaciéon de la concentracién a partir de las
mediciones del ADCP consisten en recorrer una seccion transversal del rio para
obtener en cada celda de medicién los valores de velocidad y de la sefal de
retorno. Luego, previa correcciéon de la sefial, se aplica la ecuaciéon de calibracion
desarrollada (4.19) para obtener la concentracion Csm en cada celda.

El transporte de sedimentos en suspensiéon para toda la secciéon transversal se

determina mediante:
Ncel

Qsm = Zumk CSmk AAK (420)
k=1

donde, umk, Cmk ¥ AAx son la velocidad, la concentracién y el area asociadas a la
k-ésima celda respectivamente y Ncel es el nimero de celdas de la zona 2.

Utilizando mediciones con ADCP, Topping et al. (2007) presentaron un método
para discriminar el limo y la arcilla (finos) de la arena en suspension. Este
método tiene la ventaja de explicitar las relaciones existentes entre la
retrodispersion acustica y la atenuacién actstica inducida por los sedimentos con
la concentracion de sedimentos en suspension (Cs) y la distribucion
granulométrica del transporte en suspension (DGTS).

La retrodispersion actstica es la cantidad de sonido dispersado que recibe de
nuevo el transductor después de la emision del eco, mientras que, la atenuacion
actstica inducida por los sedimentos es la cantidad de sonido dispersado en
otras direcciones y absorbido por las particulas de sedimento. Ambos parametros
se pueden medir con un ADCP y sus diferentes dependencias de la concentracion
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y la DGTS permiten la discriminacion de la carga de lavado (limo y arcilla) de la
arena en suspension (Wright et al., 2010).

En la Figura 4.28 se muestran las relaciones en forma grafica para retrodispersion
(BS) y atenuacion (o), cada una normalizada con la concentracion de sedimentos
en suspension (Cs), en funcion del tamafo de particula d (um).

La Figura 4.28 proporciona la base tedrica para el método de discriminacion
propuesto por Topping et al. (2007). En efecto, como se observa en dicha figura,
la atenuacién y la retrodispersién muestran tendencias opuestas con el tamafio
de particula, para frecuencias tipicas de ADCP (1 MHz en este caso) y tamafios
de particulas encontradas en suspension en los rios (d<250 pm).
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Figura 4.28 Relaciones tedricas para la retrodispersion y la atenuacién para una concentracién de
sedimento en suspensién dada en funcién del tamafio de particula (Wright et al., 2010).

Se observa que la atenuacién es més alta para los tamafios de las particulas mas
finas. Por ejemplo, para una misma concentracion, la arcilla atentia un orden de
magnitud mads energia actstica que la arena fina. La pérdida por atenuacion es
alta para arenas (500-1000 pum). Por el contrario, la retrodispersién aumenta
monoténicamente con el tamafio de particula, de manera tal que Ila
retrodispersion debida a la arena es varios 6rdenes de magnitud mayor que la
debida a la arcilla.

4.4 BIBLIOGRAFIA

Anselmo V. y Maraga F. (1987). Sediment yield and bed load movement in mountain torrents in Italian
Alps, Rio della Gallina. IAHS Workshop on Debris Torrents, IUGG General Assembly, Vancouver,
Canada.

Bénziger, R. y Burch, H. (1990). Acoustic sensors (hydrophones) as indicators for bed load transport in a
mountain torrent. IAHS Publ. N° 193, 207-214.



186 Transporte de Sedimentos y Morfodindmica de Rios Aluviales

Basile, P.A.; Peviani, M. y Crepaldi, L. (1995). Bed Load Transport Measurements in Gravel Bottomed
Streams by Means of Geophones: Field and Laboratory Experiments. Incontro Grupo Lavoro Sulla
Sedimentazione Dei Serbatoi (GLISS), 1995, Potenza, Italia. 1995. 1-15.

Basile, P.A.; Testa, G.; Moia, F.; Peviani, M. y Saccardo, 1. (1996). Studio Sperimentale sulla Misura del
Trasporto Solido di Fondo Mediante 1'utilizzo di Geofoni. XXV Convegno di Idraulica e Costruzioni
Idrauliche. Turin, Italia. Vol. II, 97-108.

Basile, P.A.; Riccardi, G.; Zimmermann, E. y Stenta, H. (2010). Simulation of Erosion-Deposition
Processes at Basin Scale by a Physically-Based Mathematical Model. International Journal of Sediment
Research, 25 (2), 91-109.

Belleudy, P., Valette, A., Graff, B. (2010). Passive hydrophone monitoring of bedload in river beds: first
trials of signal spectral analyses. In: Gray, J.R., Laronne, J.B., Marr, ].D.G. (Eds.), Bedload-surrogate
monitoring technologies. U.S. Geol. Surv. Sci. Investig. Rpt. 2010-5091, 67-84.

Bunte, K. y Swingle, K. (2003). Field testing the sampling efficiency of bedload traps at East St. Louis
Creek, May - July 2003: Comparison of annual gravel load between bedload traps and debris basin. Report
Stream Systems Technology Center, USDA Forest Service, Rocky Mountain Research Station, Fort
Collins, Colorado, 86 p.

Bunte, K. (1998). Development and field testing of a stationary net-frame bedload sampler for measuring
entrainment of pebble and cobble particles. Report Stream Systems Technology Center, USDA Forest
Service, Rocky Mountain Forest and Range Exper. Station, Fort Collins, Colo., 74 p.

Bunte, K,; Swingle, KW. y Abt, SR. (2007). Guidelines for Using Bedload Traps in Coarse-Bedded
Mountain Streams: Construction, Installation, Operation and Sample Processing. USDA, Forest Service,
Rocky Mountain Research Station, General Technical Report RMRS-GTR-191, 91 p.

Davis, B.D. (2001). The US D-96: An Isokinetic Suspended-Sediment/Water-Quality Collapsible-Bag
Sampler. Report PP, 41p. Federal Interagency Sedimentation Project, FISP. Waterways Experiment
Station, Vicksburg. (Disponible en http://water.usgs.gov/fisp).

Dinehart, R. L. (1989). Dune migration in a steep coarse-bedded stream. Water Resources Research,
25(5), 911-923.

Dinehart, R.L. (1992). Evolution of coarse gravel bed forms: field measurement at flood stage. Water
Resources Research, 28(10), 2667-2689.

Diplas, P.; Kuhnle, R,; Gray, J.; Edwards, TK. y Glysson G.D. (2008). Sediment Transport
Measurements. Chapter 5. Sedimentation Engineering. Marcelo H. Garcia (Ed.). ASCE Manuals and
Reports on Engineering Practice N° 110.

Edwards, T.K. y Glysson G.D. (1999). Field Methods for Measurement of Fluvial Sediment. Techniques
of Water Resources Investigations, USGS, ISBN 0-607-89738-4.

Emmett, W. W. (1980). A Field Calibration of the Sediment-Trapping Characteristics of the Helley-Smith
Bedload Sampler. U.S. Geological Survey, Professional paper 1139.

FISP (2008). Sampling with the US BL-84 Bed-Load Sampler. Instructions report. Federal Interagency
Sedimentation Proyect, FISP. Waterways Experiment Station, Vicksburg. (Disponible en
http://water.usgs.gov/fisp).

FISP (2002). Operator’s Manual for the US P-61-A1 Point-Integrating Suspended-Sediment Sampler.
Instructions report. Federal Interagency Sedimentation Project Waterways Experiment Station,
Vicksburg. (Disponible en http://water.usgs.gov/fisp).

FISP (2000). Sampling with the US D-95 Depth Integrating Suspended-Sediment Sampler. Instructions
report. Federal Interagency Sedimentation Project, FISP. Waterways Experiment Station, Vicksburg.
(Disponible en http://water.usgs.gov/fisp).



Medicién del Transporte de Sedimentos 187

Govi, M., Maraga, F. y Moia, F. (1993). Seismic detectors for continuous bed load monitoring in a gravel
stream. Hydrol. Sci. J., 38(2), 123-132.

Gray, J.R. y Gartner, J.W. (2009). Technological advances in suspended-sediment surrogate monitoring.
Water Resources Research, Vol. 45, W00D29.

Hayward, J.A. y Sutherland, A.J. (1974). The Torlesse stream vortex-tube sediment trap. Journal of
Hydrology (N.Z.), 13 (1), 41-53.

Helley, E.J. y Smith, W. (1971). Development and calibration of a pressure-difference bedload sampler. U.S.
Geological Survey open-file report, 18 p.

Holdaway, G.P.; Thorne P.D.; Flatt D., Jones S.E. y Prandle D. (1999). Comparison between ADCP and
transmissometer measurement of suspended sediment concentration. Continental Shelf Research, 19, 421-
441

Hubbell, D. W. (1964). Apparatus and techniques for measuring bedload. U.S. Geological Survey Water-
Supply Paper 1748, 74 p.

IWRC-SS (1940). A Study of Methods Used in Measurement and Analysis of Sediment Loads in Streams.
Report N° 1: Field Practice and Equipment Using in Sampling Suspended Sediments. Informe de
Interagency Water Resources Council - Subcommittee on Sedimentation (IWRC-SS). Hydraulic
Laboratory, University of Iowa.

Klingeman, P.C. y Milhous, R.T. (1970). Oak Creek vortex bedload sampler. XVII Annual Pacific
Northwest Regional Meeting, AGU, Tacoma, Washington.

Klingeman, P.C.,, y Emmett, W.W. (1982). Gravel bedload transport processes. Gravel-bed Rivers.
Editores Hey, R.D., Bathurst, ].C., and Thorne, C.R. John Wiley & Sons Ltd., 141-179.

Koonsman G.L. y Albertson M.L. (1951). Design Characteristic of Vortex Tube Sand Trap. Proc. del 4°
Congreso de la IAHR, Bombay, India.

Laronne, J.B.; Reid, I.; Yitshak, Y. y Frostick, L.E. (1992). Recording bedload discharge in a semiarid
channel, Nahal Yatir, Israel. Erosion and Sediment Transport Monitoring Programmes in River
Basins. IAHS Publication N° 210, 79-86.

Latosinski, F.G.; Szupiany, R.N.; Garcia, CM. y Guerrero, M. (2012). Estimacion del Transporte de
Sedimentos de Fondo en un Gran Rio con Perfilador Aciistico Doppler. I Encuentro de Investigadores en
formacién en Recursos Hidricos, IFRH 2012, INA, Ezeiza, Argentina.

Latosinski, F.G.; Szupiany, RN.; Garcia, C.M., Gallego, M.; Amsler, M.L. y Pujol, A. (2011).
Estimacién del Transporte de Material de Fondo en Suspension con ADCP. V Simposio Regional sobre
Hidraulica de Rios, Argentina.

Milhous, R.T. (1973). Sediment transport in a gravel-bottomed stream. Ph.D. dissertation, Oregon State
University, Corvallis.

Mizuyama, T. et al. (2010). Calibration of a passive acoustic bedload monitoring system in Japanese
mountain rivers. En: Gray, J.R., Laronne, J.B., Marr, ].D.G. (Eds.), Bedload surrogate monitoring
technologies. U.S. Geol. Surv. Sci. Investig. Rpt. 2010-5091, 296-318.

Nelson, M.E. y Benedict, P.G. (1950). Measurement and Analysis of Suspended Sediment Loads in
Streams. ASCE-proceedings, Vol. 76, USA.

Parshall, R.L. (1945). Sand Traps for Desilting Irrigation and Power Canals. Proc. NSIA, Nebraska State
Irrigation Association.

Ramooz, R. y Rennie C.D. (2010). Laboratory Measurement of Bedload with an ADCP. Published online
in 2010 as part of U.S. Geological Survey Scientific Investigations Report 2010-5091.



188 Transporte de Sedimentos y Morfodindmica de Rios Aluviales

Reid, 1. y Frostick, L.E. (1986). Dynamics of bedload transport in Turkey Brook, a coarse grained alluvial
channel. Earth Surface Processes and Landforms. 11, 143-155.

Reid, I, Frostick, L.E., y Layman, J.T. (1985). The incidence and nature of bedload transport during flood
flows in coarse-grained alluvial channels. Earth Surface Processes and Landforms, 10, 33-44.

Reid, I., Layman, J.T. y Frostick, L.E. (1980). The continuous measurements of bedload discharge. Journal
of Hydraulic Research, 18 (3), 243-249.

Rennie, C.D. y Villard, P.V. (2004). Site specificity of bedload measurement using an ADCP. Journal
Geophys. Res., 109(F3): F03003.

Rennie, C.D., Millar, R.G., y Church, M.A. (2002). Measurement of bed load velocity using an acoustic
Doppler current profiler. Journal of Hydraulic Engineering, 128 (5), 473-483.

Rickenmann, D.; J.M. Turowski, B. Fritschi, A. Klaiber y A. Ludwig (2012). Bedload transport
measurements at the Erlenbach stream with geophones and automated basket samplers. Earth Surf. Process.
Landforms, 37, 1000-1011 (2012).

Robinson, A. R. (1962). Vortex tube sand trap. ASCE Transactions, 127(III), 391-424.

Szupiany, RN.; Amsler M.L.; Parsons D.R. y Best J.L. (2009). Morphology, flow structure, and
suspended bed sediment transport at two large braid-bar confluences. Water Res. Research, 45, W05415.

Tacconi, P. y Billi, P. (1987). Bed load transport measurements by the vortex-tube trap on Virginio Creek,
Italy. Sediment transport in gravel-bed rivers, C. R. Thorne, J. C. Bathurst, and R. D. Hey, eds.,
Wiley, Chichester, U.K., 583-616.

Taniguchi, S.; Itakura, Y.; Miyamoto, K. y Kurihara, J. (1992). A new acoustic sensor for sediment
discharge measurements. IAHS Publ. N° 210, 135-142.

Topping, D.J., Wright, S.A., Melis, T.S. y Rubin, D.M. (2007). High-resolution measurements of
suspended-sediment concentration and grain size in the Colorado River in Grand Canyon using a multi-
frequency acoustic system. X International Symp. on River Sedimentation. Mosct, Rusia.

Troendle, C.A., Nankervis, ].M., y Ryan, S.E. (1996). Sediment transport from small, steep-gradient
watersheds in Colorado and Wyoming. Proceedings of the 6th Federal Interagency Sedimentation
Conference, Las Vegas, Nev., 2, IX 39 - IX 45.

van Rijn, L.C. y Gaweesh, M.T.K. (1992). New Total Sediment-Load Sampler. Journal of Hydraulic
Engineering. 118 (12), 1686-191.

van Rijn, L.C. (1979). Pump-Filter Sampler. Report S 404-1, Delft Hydraulics Laboratory, Delft, The
Netherlands.

van Rijn, L.C. (1980). Methods for In-Situ Separation of Water and Sediment. Report S 404-II, Delft
Hydraulics Laboratory, Delft, The Netherlands.

van Rijn, L.C. (2007). Manual Sediment Transport Measurements in Rivers, Estuaries and Coastal Seas.
Acqua Publications. The Netherlands. 483 p.

White, S.M. (1981). Design Manual for Vortex Tube Silt Extractors. Report OD 37, HRS, Wallingford.

Wright, S.A.; Topping, D.J. y Williams, C.A., (2010). Evaluation of acoustic profilers for discriminating
silt-and-clay from suspended-sand in rivers. II Joint Federal Interagency Conference, Las Vegas, NV,
June 27 - July 1.

Yorozuya, A.; Kanno Y.; Fukami K. y Okada, S. (2010). Bed-load discharge measurement by ADCP in
actual rivers. River Flow 2010, Dittrich, Koll, Aberle y Geisenhainer (Eds.), 1687-1692.



Movimiento Incipiente de Sedimentos 189

CAPITULOS5
MOVIMIENTO INCIPIENTE DE SEDIMENTOS

5.1 INTRODUCCION

El equilibrio de una particula, en el fondo de un rio aluvial, es perturbado si la
resultante de las fuerzas desestabilizadoras de arrastre y alzamiento
hidrodinamico, son mayores que las fuerzas estabilizadoras que resisten el
movimiento, tales como gravedad y cohesién. La cohesién es importante para
limos y arcillas o arenas finas con diversos contenidos de limos y arcilla.

Cuando el sedimento que compone el lecho es granular incoherente las particulas
resisten el movimiento principalmente debido al peso sumergido. Las particulas
granulares de sedimento no cohesivo se mueven como entidades simples. En
cambio, cuando el material constitutivo del lecho es fino y contiene limo y arcillas,
las fuerzas cohesivas predominan y son responsables de la resistencia a la erosién
que exhiben tales materiales. En caso de ser movilizadas, las particulas de un lecho
cohesivo se mueven generalmente formando un conjunto agregado de particulas.

La condicién de flujo, en el instante que el sedimento del lecho comienza a
moverse, es decir, cuando se produce el “movimiento incipiente”, recibe el
nombre de condicion hidrodindmica critica. En este Capitulo se analiza el
proceso y se presentan distintas relaciones que permiten determinar tal
condicién, la cual puede representarse generalmente a través de un valor critico
de la tension de corte sobre el fondo (i) 0 de la velocidad de corte (ux).

Las distintas relaciones funcionales vinculan la tensién de corte critica con
caracteristicas del material sedimentario que constituye el cauce del rio. El
conocimiento de dichas relaciones es de utilidad practica para el disefio de
canales estables, el dimensionamiento de protecciones del lecho y/o de
protecciones de margenes de rios, como asi también, para estimar el exceso de
tension de corte en ecuaciones de transporte, la evolucién del proceso erosivo en
brechas de terraplenes de defensa, en presas de materiales sueltos y la
evacuacion hidraulica de sedimentos depositados en embalses.

5.2 TENSION DE CORTE CRITICA EN SEDIMENTOS INCOHERENTES

5.2.1 Criterios utilizados para definir el movimiento incipiente

Los cuatro criterios utilizados para definir la condicién de movimiento incipiente de
sedimentos incoherentes son: i) referencial, ii) visual, iii) competente y iv) tedrico.
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Las valores de tension de corte critica determinados con el criterio referencial se
obtienen extrapolando mediciones simultdneas de transporte de fondo y de
tension de corte, a un transporte de referencia igual a cero o suficientemente bajo
(Shields, 1936; Parker y Klingeman, 1982; Parker, 1990; Bridge y Dominic, 1993).
Los valores determinados a partir de este enfoque son sensibles al método
utilizado para realizar la extrapolacion (Parker y Klingeman, 1982; Diplas, 1987;
Ashworth y Ferguson, 1989; Ashworth et al., 1992) y al valor particular de
transporte de referencia adoptado (Wilcock, 1988).

Con respecto al criterio visual, Kramer (1935) propuso cuatro niveles para definir el
movimiento incipiente a partir de la observacién visual: i) Ninguno: todas las
particulas permanecen en el lecho en su posicion original, ii) Débil: varias particulas
pequetias, que pueden ser contabilizadas, se encuentran en movimiento en lugares
aislados, iil) Mediano: particulas de diametro medio estan en movimiento en un
nimero demasiado grande como para ser contabilizadas, el movimiento ya no es de
caracter local, aunque no es lo suficientemente fuerte como para afectar la
configuracion del lecho y producir el transporte de una cantidad apreciable de
material y iv) General: todas las particulas de sedimento estdn en movimiento, el
mismo es lo suficientemente fuerte como para cambiar la configuracién del lecho y
producir el transporte de una cantidad apreciable de material.

Por lo tanto, el criterio basado en la observacion visual del lecho permite
relacionar directamente la tension de corte que produce el movimiento incipiente
(Gilbert, 1914; Kramer, 1935; Yalin y Karahan, 1979). Este criterio posee un cierto
grado de subjetividad ya que, de acuerdo a Kramer, depende de la definicion del
nivel que constituye el movimiento incipiente (Gilbert, 1914; Kramer, 1935; Neill
y Yalin, 1969; Wilcock, 1988). Se han realizado diversos intentos por reducir tal
subjetividad, introduciendo expresiones que tienen en cuenta el namero de
granos desplazados por unidad de area del lecho, la duracién de la observaciéon y
las tensiones de corte aplicadas (Neill y Yalin, 1969; Wilcock, 1988), sin embargo,
estas expresiones no han sido ampliamente adoptadas.

El criterio competente se refiere a la utilizacién de funciones de competencia que
relacionan la tension de corte con el tamafio mas grande de sedimento presente
en el lecho, a partir de las cuales se puede establecer la tensiéon de corte critica
para un tamafio determinado (Andrews, 1983; Carling, 1983; Komar, 1987). Las
funciones de competencia son sensibles al tamafio maximo de las particulas, a la
eficiencia de las trampas de sedimentos utilizadas para medir el transporte, al
tamarfio de la muestra, a la estrategia de muestreo, a la disponibilidad de tamafos
de grano grueso y a la técnica de ajuste de las curvas de tensiones de corte versus
diametros (Wilcock, 1992; Wathen et al., 1995).
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El cuarto criterio consiste en el célculo tedrico de la tension de corte critica. En
este criterio se utilizan conceptos de equilibrio de fuerzas para predecir los
umbrales correspondientes al movimiento incipiente (White, 1940; Wiberg y
Smith, 1987; Jiang y Haff, 1993). Este abordaje es sensible a los valores que se
asignan a las distintas variables intervinientes en el proceso, como, por ejemplo,
la forma de las particulas, el empaquetamiento, la imbricacién y el coeficiente de
friccion estatica de Coulomb del sedimento del lecho. A continuacién,
analizaremos te6ricamente el proceso de inicio de movimiento.

5.2.2 Curva de Shields en el sistema de ejes (t+, Rep)

Consideremos el caso de un flujo turbulento uniforme que se desarrolla en un
canal rectangular ancho cuyo fondo estd constituido por sedimento granular
uniforme de didmetro d (ver Figura 5.1). Para dicho flujo, el perfil logaritmico de
distribucion de velocidad en vertical, descripto en el Capitulo 2 (ecuacion 2.87a),
se expresa en forma general como:

u(z)

ST 5.75 Iog{ J+ B, (6.1)

z
k

S

donde: Bs=f(Re:)=f(u-ks/v), es dada por la ecuacién (2.87b).

En la Figura 5.1 se observa el perfil de velocidades en vertical G(z) dado por la ec.
(5.1) conjuntamente con la distribucién de tensién de corte en la vertical t(z),
cuyo méaximo valor en correspondencia con el fondo es 1. El campo de flujo
turbulento uniforme genera fuerzas que tienden a desestabilizar una genérica
particula del fondo y otras fuerzas que resisten dicha accién, las cuales se
representan en la Figura 5.1.

VA

Fg

Figura 5.1 Esquematizacién flujo turbulento actuando sobre un lecho de sedimentos uniformes.

Las fuerzas que tienden a desestabilizar la particula son la fuerza de arrastre
hidrodinamico (Fp), asociada a la tensién de corte 11, que actda sobre el fondo.
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2

u
Fy=Cp p?b a,d? (5.2)

y la fuerza de alzamiento hidrodindmico (Fi), asociada al efecto Bernoulli, es
decir, la presion dindmica es mayor en la parte inferior de la particula (donde la
velocidad del flujo es menor) que en la parte superior (donde la velocidad del
flujo es mayor), lo cual origina una fuerza neta dirigida hacia arriba, que tiende a
levantar la particula:

2
F =C, p”?b a,d? (5.3)

donde o1 y a2 son coeficientes que dependen de la forma de la particula, de modo
tal que a1d? y a2d? representan el drea de la particula proyectada en la direccion
del flujo horizontal y vertical respectivamente (para una esfera ou=0,2=0.7854); up
es una velocidad caracteristica cerca del lecho, Cp es el coeficiente de resistencia y
CL es el coeficiente de alzamiento de la particula (funciones del nimero de
Reynolds asociado a uy).

La fuerza estabilizadora (Fc) asociada al peso sumergido de la particula se
expresa como:

Fs =059(p,—p)d® (5.4)

donde a3 es un factor que depende de la forma de la particula, de manera tal que
o3d? representa el volumen de la particula (para una esfera a3=0.5236). Por lo
tanto, la fuerza que resiste el movimiento de la particula (Fr), es:

Fr=ns(Fs —F) (5.5)
donde i es el coeficiente de friccion estatica de Coulomb (ec. (3.76), Capitulo 3).
El movimiento incipiente se verifica cuando la fuerza hidrodindmica de arrastre

(Fp) iguala a la fuerza resistente (Fr), por lo tanto, reemplazando (5.4) y (5.3) en
(5.5), posteriormente igualando con (5.2) y reordenando, se obtiene:

Ug — Zusas
(S—l)gd (ach + U O‘ch)

(5.6)

donde s es la gravedad especifica del sedimento (s=ps/p).

Considerando que la velocidad caracteristica es: u,=t(z=d) y ademas k.=d, de la
ecuacion (5.1) se obtiene:
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”bzn(wd] (5.7)

Us v

Reemplazando (5.7) en (5.6) e indicando la condicién hidrodindmica critica con el
subindice ¢, tenemos:

u*zc — 2“5 Oy
(S—l)gd ((XlCD +Us Oy CL)

f2(Re.) (5.8)

donde Rexe es el nimero de Reynolds de la particula critico basado en la
velocidad de corte y el didmetro del sedimento: Re«,c=u+d/v. La expresion de la
funcién fi(Re+:) es dada por la ecuaciéon (2.87b) del Capitulo 2. Dado que los
coeficientes Cp y CL dependen del ndmero de Reynolds de la particula y los
restantes coeficientes dependen de la particula de sedimento, todo el miembro
derecho va a ser una cierta funcion f del Re,, en este caso en condiciones criticas.
Por lo tanto, la (5.8) puede expresarse como:
Uy

@_ngd—f@am) (5.9)
donde, u+ es la velocidad de corte critica. Recordando la expresién de la
velocidad de corte:

Ty

Ue = (5.10)
p
Reemplazando (5.10) en el primer miembro de (5.9) se obtiene:
The
T = —5— =T (Re. (5.11)
* (ps—p)gd (Fe-e)

Donde 1+ es la tension de corte adimensional critica sobre el fondo o parametro
de Shields critico y v es la correspondiente tensién de corte critica.

Shields (1936) fue el primero en arribar a la expresion (5.11) a través de analisis
dimensional y, mediante una serie de experimentos en un canal de laboratorio,
logré corroborar la validez de la misma para una vasta gama de particulas
angulares de barita, granito, &mbar y carbon (Buffington, 1999).

En la Figura 5.2 se observan los resultados experimentales obtenidos por Shields
(1936), conjuntamente con los datos de otros investigadores, incluidos por
Shields en su diagrama original, los cuales son representados segtn la relacion
dada por la ecuacién (5.11).
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11 © Gilbert (1914) A USWES (1935) o Kramer (1935)
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Figura 5.2 Diagrama de Shields original en el sistema de ejes (t+, Rexp).

La tensiéon de corte critica, correspondiente al movimiento incipiente, fue
definida por Shields como aquella para la cual el transporte de fondo tiende a
cero. Esto lo determiné correlacionando la tasa de transporte de sedimentos con
la tensién de corte sobre el fondo y extrapolando para transporte nulo. Es decir,
utiliz6 el criterio referencial. Sin embargo, algunos investigadores argumentan
que Shields pudo haber incluso utilizado, en algunos casos, el nivel de
movimiento general de Kramer (Buffington, 1999).

Shields presenté una banda de dispersion en su diagrama original, tal como lo
indican las dos curvas en linea de trazos de la Figura 5.2. En cambio, la curva en
linea continua que se observa en la Figura 5.2 es debida a Van Rijn (1984), cuya
expresion parametrizada se presenta mas adelante.

5.2.3 Analogia entre curva de Shields y funcion de rugosidad de Nikuradse

Shields (1936) realiz6 una analogia entre la curva t=f(Re«.) obtenida mediante
sus experimentos y la funcién de rugosidad B.=f(Re:) de Nikuradse, ya
presentada en la Figura 2.8 del Capitulo 2. Dicha analogia le permiti6 interpretar
los distintos tramos que forman la curva correspondiente al movimiento
incipiente.

El nimero de Reynolds, Re«,=u-d/v, es proporcional a d/3§, es decir, a la relacién
entre el didmetro d y el espesor & de la subcapa viscosa. Efectivamente, el valor
aproximado de 3 es (ver Capitulo 2):

5= 11ul (5.12)
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Por lo tanto, dividiendo miembro a miembro por d y reordenando se obtiene:

d Re,

5 11
El primer tramo recto descendiente de la curva de Shields, hasta Re:=2,
representa situaciones en las cuales d es mucho menor que §, es decir, las
particulas se encuentran completamente dentro de la subcapa viscosa.

(5.13)

El dltimo tramo horizontal, para Re>500 aproximadamente, representa
situaciones donde & es mucho menor que d, por lo tanto, las particulas se
encuentran totalmente expuestas a la accion de un flujo turbulento
completamente desarrollado, en esta zona la tensién de corte adimensional critica
es constante y aproximadamente igual a 0.06 (1+=0.06), consecuentemente, la
tension de corte critica twe es directamente proporcional al didmetro.

El tramo curvilineo intermedio se corresponde con un régimen de transicién, en
el cual las particulas se encuentran, en parte expuestas al flujo turbulento
completamente desarrollado y en parte cubiertas por la subcapa viscosa.

La curva de Shields es vdalida para sedimentos uniformes, lecho plano y
pendientes bajas. Por lo tanto, ks=d y consecuentemente Re«,=Re-. Es decir, segin
la analogia de Shields, la curva deberia reproducir los mismos limites de
comportamiento liso-transicién-rugoso como la funciéon de rugosidad Bs. Sin
embargo, no los reproduce exactamente.

En la curva de Shields de la Figura 5.2, estdn representados los datos
experimentales de Shields (1936) mas los datos de otros investigadores precedentes
como Gilbert (1914), Kramer (1935), Casey (1935) y USWES (1935), que fueron
tenidos en cuenta por Shields (1936). Hay otros datos graficados, posteriores a
Shields, como los de Vanoni (1964).

En la Figura 5.2 se observa que hay muy pocos datos para Re«:>70 como para
sacar conclusiones definitivas respecto a los limites de comportamiento. En efecto,
el proceso es complejo y es dable esperar dispersiones importantes en los
resultados, y ademas, algunas inconsistencias experimentales no reportadas por los
investigadores, como por ejemplo, formas de fondo presentes, no uniformidad
granulométrica de los sedimentos usados, sumergencia relativa, etc. (Montgomery
y Buffington, 1997).

Investigaciones posteriores, que describiremos a continuacién, han incluido mas
mediciones y, por ejemplo, Ackers y White (1973), especifican el limite transicién-
rugoso para Res, igual aproximadamente a 80 (que se acerca bastante al limite
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transiciéon-rugoso de 70 de la curva de Nikuradse Bs=f(u-ks/v). Asimismo, Yalin y
Karahan (1979) también agregaron datos de nuevos estudios y el valor de Resp
para el limite transicién-rugoso es de 90 aproximadamente.

De todos modos, la inconsistencia de la curva de Shields en ese aspecto no es tan
determinante y la misma es utilizada en la practica para evaluar 1+ en sedimentos
uniformes, con lecho plano, sumergencia relativa elevada y pendientes bajas. En la
préctica, la curva se utiliza con el didmetro adimensional D+ haciendo abstraccién
de los limites de comportamiento del flujo turbulento.

Otro cuestionamiento a la curva de Shields se relaciona con el valor constante de
1::=0.06 en la parte de flujo turbulento completamente desarrollado. Como
veremos a continuacién, algunas investigaciones posteriores a Shields (que casi
no tenia datos en esa zona, solo un tnico dato de Gilbert) han reportado valores
experimentales en esa zona del orden de 0.03 en vez de 0.06. En este sentido, para
flujo turbulento completamente desarrollado, se puede estimar un valor teérico
de 1+ a partir de la ecuacion (5.8).

En efecto, considerando particulas esféricas y planteando algunos valores
fisicamente plausibles para las variables intervinientes, como, por ejemplo,
Cp=0.4 (coeficiente de arrastre para una esfera en flujo turbulento completamente
desarrollado), C1=0.85 Cp, ¢=39° (us=tg ¢=0.81), a1=0,=0.7854, 05=0.5236 y
f1(Rex)=8.5. Reemplazando en la ecuacién (5.8) se estima 1+=0.022. Es decir, el
valor tedrico se acerca bastante al valor de 0.03 y es similar al valor minimo de
0.023 obtenido experimentalmente por Neill (1967).

5.2.4 Contribucién de investigaciones posteriores a Shields

Posteriormente a la investigaciéon de Shields (1936), se han realizado numerosas
contribuciones, consistentes en la adicién de nuevos datos, revisiones y propuestas
de modificaciones. Por ejemplo, Grass (1970), Gessler (1971) y Paintal (1971),
reconocieron que el movimiento incipiente de un tamafio de grano en particular es
inherentemente un problema estadistico, dependiendo de las funciones de
distribucién de probabilidad de la tensién de corte turbulento sobre el fondo y de
la geometria intergranular del material del lecho, siendo esta tltima controlada por
la forma del grano, la distribucién granulométrica y la imbricacién (Li y Komar,
1986; Kirchner et al., 1990; Buffington et al., 1992). En consecuencia, existe una
distribucién de frecuencias de tensiones de corte criticas adimensionales para
cualquier tamafio de grano. Gessler (1971) revisoé los datos de Shields y después de
corregirlos por efectos de pared lateral y resistencia de forma, determiné un valor
de 1:50=0.046 para un 50 % de probabilidad de movimiento en flujo turbulento
completamente desarrollado (Montgomery y Buffington, 1997).
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Las distintas contribuciones de investigaciones posteriores a Shields se resumen
en las Tablas 5.1, 5.2 y 5.3 conjuntamente con las investigaciones precedentes y
propias de Shields. Las mismas han sido discriminadas segun el criterio de inicio
de movimiento utilizado en las experimentaciones, es decir, referencial, visual y
competente respectivamente.

El total de datos experimentales recopilados asciende a 250, discriminados en 60
(referencial), 181 (visual) y 9 (competente). La mayor parte de los datos fueron
obtenidos a partir del trabajo de Montgomery y Buffington (1997). Para ser
consistentes con los datos de Shields, los mismos han sido seleccionados
considerando: i) flujo turbulento, ii) sumergencia relativa h/d>5 y iii) sedimentos
cuasi-uniformes en el sentido de Folk y Ward (1957) con desvio estandar ¢1<0.5,
iv) pendientes bajas (Sp<1 %). Los datos de Pilotti y Menduni (2001) fueron
seleccionados siguiendo el mismo criterio.

Tabla 5.1 Resumen de datos de Figura 5.3, para el criterio referencial de movimiento incipiente.

Autor N° de Rango de valores

datos T (=) Res(-) d (mm) ps (kg/m3)
Gilbert (1914) 2 0.051 - 0.059 227 - 489 4.94-7.01 2690
Casey (1935) 8 0.035 - 0.067 1.9-80 0.17-2.46 2650
Kramer (1935) 3 0.033 - 0.039 6.6-7.8 0.51-0.55 2700
USWES (1935) 6 0.035 - 0.051 22-78 0.21-0.52 2650
Shields (1936) 15 0.030 - 0.049 6.3 -219 0.36-3.44 | 1060 - 4300
Guy et al. (1966) 1 0.040 21 0.19 2650
Williams (1970) 1 0.040 41 1.35 2650
Paintal (1971) 2 0.050 - 0.050 112 - 638 2.50-7.95 2650
Mizuyama (1977) 3 0.038-0.051 | 437-2841 6.40-225 | 2507 - 2656
Parker y Klingeman (1982) 1 0.035 6744 54.0 2850
Bathurst et al. (1987) 3 0.043-0.053 | 944 -3231 11.5-222 | 2570 - 2650
Wilcock (1987) 2 0.023 - 0.037 12-332 0.67-5.28 2650
Asworth y Ferguson (1987) 2 0.054-0.072 | 7773 - 8463 50.0-57.5 |[2540 - 2600
Diplas (1987) 2 0.027-0.034 | 5923 - 6647 54.0 2850
Parker (1990) 1 0.034 6731 54.0 2850
Asworth et al. (1992) 1 0.061 2463 24.0 2650
Kuhnle (1992) 1 0.065 869 11.73 2650
Li y Komar (1992) 1 0.048 3.3 0.24 2650
Wilcock y McArdell (1993) 1 0.028 88 2.60 2610
Kuhnle (1993) 1 0.039 404 5.58 2650
Bridge y Dominic (1993) 3 0.040 - 0.052 4.2-286 0.30 - 4.94 2690
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Tabla 5.2 Resumen de datos de Figura 5.3, para el criterio visual de movimiento incipiente.

Autor N° de Rango de valores

datos e (=) Rexp(-) d (mm) ps (kg/m3)
Gilbert (1914) 13 0.032 - 0.069 52 - 587 1.71-7.01 2690
USWES (1935) 2 0.048 - 0.074 24-55 0.18-0.34 2650
Mavis et al. (1937) 16 0.022 - 0.037 37-235 1.40-4.30 2660
Ho (1939) 1 0.025 225 5.710 2660
Meyer-Peter y Miiller (1948) 21 0.025 - 0.050 59 - 686 1.86 - 8.50 2680
Wolman y Brush (1961) 10 0.020 - 0.052 9.0-94 0.67 - 2.00 2650
Raudkivi (1963) 1 0.036 6 0.400 2600
Vanoni (1964) 0.097-0.226 | 0.43-1.50 | 0.037-0.102 2490 - 2650
Neill (1967) 20 0.023-0.056 | 221 -2099 5.0-20.0 |2490 - 2540
White (1970) 13 0.034 - 0.132 0.32-53 0.044-2.2 | 1050 - 2600
Everts (1973) 37 0.017 - 0.081 1.3-162 0.09-3.57 | 2650 - 4700
Mantz (1975) 15 0.062-0.165 | 0.27-0.81 0.03-0.076 | 2650 - 2740
Luque y Van Beek (1976) 5 0.038 - 0.047 16 -127 09-33 1340 - 4580
Yalin y Karahan (1979) 6 0.03-0.113 15-25 01-1.0 2650
Ikeda (1982) 2 0.020 - 0.047 87-72 042-1.3 2650
Prager et al. (1996) 4 0.021-0.025 62-7.3 0.500 2500 - 2770
Pilotti y Menduni (2001) 11 0.022-0.047 | 18.6-168.2 0.8-3.0 2460 - 2570

Tabla 5.3 Resumen de datos de

Figura 5.3, para el criterio competente de movimiento incipiente.

Autor N° de Rango de valores
datos | v (-) Rep(-) | d@mm) | ps(kg/md)
Andrews y Erman (1983) 1 0.050 8377 58.0 2650
Carling (1983) 1 0.027 911 15.5 2650
Hammond et al. (1984) 1 0.025 877 15.5 2650
Komar (1987) 1 0.027 7277 63.0 2850
Ferguson et al. (1989) 1 0.047 37880 73.0 2800
Komar y Carling (1991) 1 0.039 9182 62.0 2710
Ashworth et al. (1992) 1 0.049 1807 21.0 2650
Ferguson (1994) 1 0.047 11943 75.0 2650
Wethen et al. (1995) 1 0.059 2025 21.3 2650

En la Figura 5.3 se representan los pares de datos experimentales (Respc,T+)
correspondientes a las investigaciones reportadas en las Tablas 5.1, 5.2 y 5.3 para
los distintos tipos de criterios utilizados en la definicion del movimiento
incipiente. En la misma Figura se representa también la curva parametrizada de
Van Rijn (1984) ya mostrada en la Figura 5.2.

En dicha Figura se observa que los datos correspondientes al criterio referencial
(circulos negros) se ubican preferentemente en la parte superior de la banda
configurada por los datos correspondientes al criterio visual (rombos grises). En
este sentido, cabe aclarar que el criterio referencial, asociado a un transporte
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relativamente bajo (no nulo), ha tenido origen en el estudio del transporte de
sedimentos y la calibracién de distintas ecuaciones de calculo.
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Figura 5.3 Tension de corte adimensional critica en funcion de Res, para los distintos criterios de
movimiento incipiente (datos Tablas 5.1, 5.2 y 5.3) y ecuacion parametrizada de van Rijn (1984).

Los valores mas bajos de 1+« determinados a partir del criterio competente
(triangulos grises) pueden estar reflejando un sesgo asociado con el uso del grano
movil de tamafio mas grande presente en la superficie del lecho. En efecto, los
clastos superficiales de mayor tamafio del lecho pueden tener umbrales de
movilidad més bajos, debido a la mayor protuberancia y a al dngulo de friccién
intergranular mas pequefio (Buffington et al., 1992). Komar y Carling (1991)
propusieron una variante del criterio competente, reemplazando el tamafio
maximo por el tamafio de grano medio del transporte de fondo, con lo cual se
obtienen valores de 1+ similares a los determinados mediante el criterio referencial.

5.2.4.1 Diferencia entre el parametro de Shields critico visual y referencial

Analicemos la diferencia entre la tensién de corte adimensional critica (o
parametro de Shields critico) determinada a partir del criterio visual y a partir del
criterio referencial asociado a un transporte suficientemente bajo. En el primer
caso (criterio visual), T, es el valor de 1+ para el cual comienza a producirse el
arrastre de granos (segun los distintos niveles de Kramer). Si se observan granos
moviles: >1« y si no hay granos que se estan moviendo: 1+<t«. Pero, con el fin de
determinar si los granos se estdin moviendo o no, eso plantea la cuestiéon de
cuanto tiempo uno debe observar el lecho y que extension de la superficie del
lecho se debe observar. Cuando el flujo es turbulento, la tensién de corte sobre el
fondo 1 es fluctuante en el tiempo, por lo tanto, las respuestas a estas preguntas
no son faciles de responder.
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Por otra parte, si el objetivo es predecir la tasa de transporte de sedimentos, la
alternativa préctica es utilizar una tensién de corte critica de referencia, que es el
valor de 1, asociado con una muy pequefia tasa predeterminada de transporte. Por
lo tanto, por definicién, la tension de corte de referencia se asocia con una pequeria
cantidad de transporte, y consecuentemente debe ser ligeramente mas grande que
la tensién de corte critica derivada con el criterio visual, en particular, si este tltimo
se corresponde con los niveles Ninguno, Débil y Mediano de Kramer.

Sin embargo, si no se considera el efecto de resistencia de forma se puede
sobreestimar el valor de 1. Comtinmente se da por sentado que, en los estudios
en canales de laboratorio, el lecho es inicialmente plano y libre de la influencia de
resistencia de forma causada por formas de fondo (Miller et al., 1977). Esto es
cierto para los estudios de movimiento incipiente basados en el criterio visual,
pero no es asi para la mayoria de los estudios basados en el criterio referencial.

En los estudios basados en el criterio visual, el flujo se incrementa gradualmente
hasta que se observan granos que comienzan a moverse sobre la superficie plana
del lecho. Por el contrario, en la mayoria de los estudios basados en el criterio
referencial los datos de transporte de fondo son muestreados después de
alcanzar condiciones de equilibrio, las cuales en muchos casos se caracterizan por
la presencia de formas de fondo (Gilbert, 1914; Shields, 1936; De Guy et al., 1966;
Wilcock y Southard, 1988). Esto se traduce en una diferencia significativa entre la
tension de corte asociada a la resistencia de grano (superficial) y la tensién de
corte total determinada, por ejemplo, en funcién de la profundidad y la
pendiente. Por lo tanto, el valor 1 calculado sin considerar el efecto de las
formas de fondo, conduce a una sobrestimacién del mismo.

Aunque la resistencia de forma no es un problema en los estudios basados en el
criterio visual, una sumergencia relativa pequefia puede proporcionar una fuente
igualmente importante de resistencia de forma y conducir a una sobreestimacion
del valor de 1+«. No obstante, los datos reportados en la Figura 5.3 han sido
seleccionados para sumergencia relativa h/d>5, para la cual, como se describe
mas adelante, su influencia en el valor de 1« es despreciable.

5.2.4.2 Diferentes aplicaciones del concepto de movimiento incipiente

Las aplicaciones del concepto de movimiento incipiente del sedimento pueden
asociarse a dos objetivos. El primero se refiere a la utilizaciéon de la tensién de corte
critica, derivada a partir del criterio referencial o visual, como umbral en una
férmula de transporte de sedimentos basada en el exceso de tension de corte. En
ese caso, el objetivo no es controlar el arrastre de cualquier grano en particular;
sino saber el flujo para el cual comienza el transporte de sedimentos. Este es el
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propésito por el cual se desarroll6 la tensién de corte critica basada en el criterio
referencial, a menudo denominada, tension de corte de referencia. Un valor
pequetio del transporte, en el inicio del proceso, no modifica sustancialmente los
valores de transporte para tensiones de corte elevadas, como, por ejemplo, durante
crecidas excepcionales en los rios. En este caso, para caracterizar la condiciéon de
movimiento incipiente, es recomendable utilizar una curva media ajustada a los
datos experimentales.

El segundo objetivo se centra en el arrastre de granos individuales. Es decir, en
aquellos casos donde la estabilidad del cauce depende de que el material no se
mueva en absoluto. Nos podriamos preguntar: ;Dado un caudal de disefio, para
qué tamanios de clastos, la proteccién del lecho del canal (o de las margenes), no
evidencia ningtn tipo de falla (100 % de los clastos no se mueven)? En este caso
es recomendable utilizar una curva de inicio de movimiento “envolvente”, es
decir, una curva tal que represente el limite inferior del conjunto de las
observaciones experimentales.

5.2.5 Parametrizacion de la curva de Shields en el sistema de ejes (t+, D+)

La curva de Shields en el sistema de ejes coordenados de las Figuras 5.2 y 5.3 (tx,
Re«p) no es muy ttil porque us (0 the) debe determinarse por tanteos ya que aparece
en los dos ejes. Una forma méds apropiada de representar la curva de Shields es en
el sistema de ejes (1+, D+), como se muestra en la Figura 5.4, donde D es el didmetro
adimensional, ya introducido en el Capitulo 3, el cual se define como (Yalin, 1972):

3
2 \Y 3
Re., (5—1)9 v
D. = =d — (5.14)
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Figura 5.4 Diagrama de Shields original en el sistema de ejes (t+, D-).
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Diversas ecuaciones parametrizadas, ajustadas a distintas series de datos
experimentales, han sido propuestas para representar la curva de Shields
(Bonnefille, 1963; Brownlie, 1981; Chien y Wan, 1983; Van Rijn, 1984; Yalin y
Ferreira Da Silva, 2001; Hager y Olivetto, 2002; Sheppard y Renna, 2005). Por
ejemplo, la expresiéon dada por Brownlie (1981) en funcién del didmetro
adimensional D+ se expresa como:

.. =0.22 D;*° + 0.06 EXP(-17.77 D.*?) (5.15)

Asimismo, Van Rijn (1984), represent6 la curva de Shields segmentdndola en
funcién del valor que adopta D-, mediante las siguientes ecuaciones:

0.24 D;* D. <4
0.14 D,%& 4<D, <10
T, =1 004 D% 10<D. <20 (5.16)
0.013 D??®  20< D, <150
0.055 D. > 150

Los valores calculados con la expresiéon de Van Rijn (1984), ya representada en las
Figuras 5.2, 5.3 y 5.4, son muy similares a los calculados con la expresion de
Brownlie (1981). Excepto que los valores de 1+ para sedimentos gruesos son
iguales a 0.055 para Van Rijn y tienden asintéticamente a 0.06 para Brownlie.

Yalin y Da Silva (Y&DS, 2001) propusieron la siguiente ecuacién de ajuste a los
datos utilizados por Yalin y Karahan (1979):

T, =0.13 D°%? EXP(-0.015D2 )+ 0.045[1 - EXP(—0.068D. )] (5.17)

Sheppard y Renna (S&R, 2005) propusieron las siguientes ecuaciones para
representar los diferentes tramos de la curva de Shields:

0.25 - 0.1D%® 0.1<D. <3
T., =1 0.0023 D, —0.000378 D. InD. +0.23D;" —0.005 3<D.<150 (5.18)
0.0575 D. > 150

El valor de 1 para D265 (Re«290) calculado con Y&DS (2001) es igual
aproximadamente a 0.045. Los valores calculados con la expresiéon de S&R (2005)
para D-=3 son similares a los calculados con las expresiones de Brownlie (1981) y
Van Rijn (1984) y en la zona de sedimentos gruesos estima un valor igual a
1+.=0.0575, intermedio entre los valores de Brownlie (0.06) y Van Rijn (0.055).
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La expresion de t+=f(D-) de Ackers y White, 1973 (A&W, 1973), propuesta para la
ecuacion de transporte de los mismos autores, se diferencia bastante (para todo el
rango de D-) de las expresiones vistas anteriormente, la misma se expresa como:

2
0.23 +0.14 1<D. <60

Tug = ﬁ (5.19)

0.029 D. 260

En la Figura 5.5 se presentan los datos de tensiéon de corte adimensional critica en
funcién de D- para los distintos criterios de inicio de movimiento (datos de
investigaciones consignadas en las Tablas 5.1, 5.2 y 5.3), conjuntamente con las
curvas parametrizadas, cuyas expresiones corresponden a los diferentes
investigadores citados precedentemente.

®  Referencial ¢  Visual A Competente == =AW (1973) Brownlie (1981)

S&R (2005)  ——e=—Ec. (5.20)

r=uw?/(s-1)gd

0.01

D- = d [(s-1)giv’]"

Figura 5.5 Tensién de corte adimensional critica en funciéon de D- para distintos criterios de inicio
de movimiento (datos Tablas 5.1, 5.2 y 5.3) y curvas parametrizadas por diversos investigadores.

Una expresiéon parametrizada de la curva “envolvente” a los datos (t+, Dv)
presentados en la Figura 5.5, puede ser especialmente util para el disefio en
ingenieria fluvial. A partir de la modificacion de la expresion de Brownlie (5.19),
la siguiente férmula, valida para D=1, representa la expresion parametrizada de
dicha curva “envolvente”:

., =0.14 D9 +0.029 EXP(-18 D;*?) (5.20)

Para visualizar la relacion (5.20) en el sistema de ejes (t+,D+), la misma se
representa en la Figura 5.5. Se observa que dicha curva representa el limite
inferior de los datos de 1« para todo el rango de D+, es decir, por encima de la
misma se encuentra el 98 % de los datos experimentales. En particular, se observa
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que para D->150 (d=6 mm) la tensién de corte adimensional critica es t+=0.027
aproximadamente y la curva tiende a 1+=0.029 para valores elevados de D-.

De acuerdo a las diferentes aplicaciones del concepto de movimiento incipiente
comentadas anteriormente, en aplicaciones practicas, como, por ejemplo, calculo
de protecciones de lecho o margenes con enrocados, etc.; se recomienda utilizar
la (5.24), con las eventuales correcciones a 1+ debido a sumergencia relativa,
pendiente del canal, pendiente de margenes, etc., que veremos mas adelante.
Para la protecciéon del lecho aguas abajo de estructuras de control de flujo el valor
de 1 dado por (5.20) deberia ser a su vez reducido mediante un coeficiente que
tenga en cuenta el efecto de la elevada turbulencia local.

5.2.6 Curva de inicio de movimiento en el sistema de ejes (y:c, D+)

Los datos de tensién de corte adimensional critica para diferentes valores de D-,
representados en la Figura 5.5, muestran una cierta dispersién alrededor de las
distintas curvas de ajuste. Una manera de reducir tal dispersioén es utilizando el
pardmetro y+ dado por la relacion entre la velocidad de corte critica y la
velocidad de caida de la particula.

En la Figura 5.6 se presentan los mismos datos de la Figura 5.5 pero en el sistema
de ejes (s, D).
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D. = d [(s-1)giv]™

Figura 5.6 Curva de inicio de movimiento de sedimentos en el sistema de ejes (y+ , Dx).

La ecuacién que representa el mejor ajuste se expresa mediante:

Yoo = ¢ 29 D710 40,19 EXP(- 16 D) (5.21)

Wi
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El valor de la velocidad de corte critica se puede obtener a través de la
multiplicacién entre y+. dado por la expresion (5.21) y la ecuacién de velocidad de
caida de Cheng (1997) dada por la ec. (3.55) del Capitulo 3.

Por otra parte, dividiendo el parametro de Shields critico (5.9) por w:? se obtiene:

2
T*C X*C
E s 5.22
W (5-1)gd 622

Expresando ws mediante la ecuacién de velocidad de caida de Cheng (1997) y
despejando 1+ de (5.22) se obtiene:

Tog = X0 ( 25+1.2D/ -5)3 D.* (5.23)

Donde yx. es dado por la (5.21) en funcién de D-. Para visualizar la curva dada por
(5.23) en el sistema de ejes (t-,D-), la misma se representa en la Figura 5.7
conjuntamente con la curva envolvente dada por la ec. (5.20). Se observa que la
expresion (5.23) describe una curva media que se ajusta a la serie de observaciones
experimentales. Tal ecuaciéon puede ser de utilidad para determinar 1+ a los efectos
del célculo del transporte de sedimentos. En particular, se observa que para D->400
(d=16 mm) la tensién de corte adimensional critica es t+=0.045 aproximadamente y
tiende asintéticamente a 1+.=0.047 para valores elevados de D-. Estos valores son
consistentes con los obtenidos por diversos autores (Meyer-Peter y Miiller, 1948;
Yalin y Kaharan, 1979; Gessler, 1971).

0.1 1

r=u?/ (s-1)gd

0.01 — -+ HH t t T —

0 1 10 100 1000 10000
D- = d [(s-1)gh]"™"

Figura 5.7 t-=f(D-) para los distintos criterios de movimiento incipiente (datos resumidos en Tablas

5.1, 5.2 y 5.3) y curvas parametrizadas dadas por las expresiones (5.20) y (5.23).
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En la Figura 5.8 se presenta la velocidad de corte critica en funcién del didametro
d. Tales curvas han sido determinadas a partir de las ecuaciones (5.20) y (5.23),
considerando ps=2650 kg/m?, p=1000 kg/m3, g=9.81 m/s?y v=1.01 10-¢ m2?/s.

173

u(m/s)

Curva envolvente_con ec. (5.20)
— — = Curva media_con ec. (5.23)
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0.1 1 10 100 1000
Figura 5.8 Velocidad de corte critica en funcién del didmetro para curva envolvente y curva media.

5.2.7 Velocidad media critica a partir del parametro de Shields critico

La velocidad media critica U. se puede determinar a partir de los valores de
tension de corte adimensional critica dados por la curva de Shields de la siguiente
manera. En primer lugar, la relacién entre la velocidad media y la velocidad de
corte (ver Capitulo 2) en condiciones criticas puede expresarse como:

Y. _ € (5.24)

Ue /O

donde la velocidad de corte critica u~ se obtiene a través de la tensién de corte

adimensional critica:
Ul
T 525)
y el coeficiente de Chezy C depende de las caracteristicas del contorno,
liso/transicién/rugoso, (ver Capitulo 2, puntos 2.5.2.5 y 2.5.2.6). Por ejemplo,
para el caso de flujo turbulento completamente desarrollado (contorno

hidraulicamente rugoso) C se expresa como (ec. (2.92) Capitulo 2):

C =18log (1“‘} (5.26a)
I(S
o recordando la relacién del coeficiente de Chezy con los coeficientes n de
Manning y f de Darcy-Weisbach:
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n f

C (5.26b)

Introduciendo (5.25) en (5.24) se obtiene:
Yo

— C
= T*C e 5.2
,/is—ligd \Jg 6-27)

Donde el miembro izquierdo representa la velocidad media critica adimensional
y el miembro derecho se determina utilizando una expresiéon parametrizada de la
tensién de corte adimensional critica y una de las expresiones (5.26a) o (5.26b)
para representar el coeficiente de Chezy.

5.3 FACTORES QUE INFLUENCIAN LA TENSION DE CORTE CRITICA

La curva de Shields, para determinacién del movimiento incipiente, ha sido
establecida considerando flujo uniforme sobre un lecho plano cuasi-horizontal,
formado por sedimentos uniformes de didmetro d, con sumergencia relativa
h/d>5y valores de intensidad de turbulencia relativa normal r=~0.10-0.15.

5.3.1 Efecto de la sumergencia relativa

La condicién de movimiento incipiente de sedimentos puede representarse como
una funcién de seis variables que representan al flujo, al sedimento y a las
propiedades del fluido y del sedimento, tales como, la velocidad de corte (ux), la
profundidad (h), el diametro del sedimento (d), la densidad del agua (p), la
viscosidad cinematica (v) y el peso especifico sumergido del sedimento (y's), ver
definiciones en el Capitulo 3.

F (U, d,v.,p, v, h)=0 (5.28)

Aplicando el teorema IT (Buckingham, 1914) y adoptando como variables
repetidas u, y's y d se obtiene:

T U..d h
f e U@ D (5.29)
{g(ps—p)d v d}

Los primeros dos grupos adimensionales especificados en (5.29) fueron
considerados por Shields (1936) para el trazado de su curva de movimiento
incipiente; siendo el primero la tensién de corte adimensional critica (t+), donde
se ha indicado t=pus2 y el segundo es el nimero de Reynolds critico de la
particula (Re«.). El tercer grupo adimensional pone en evidencia la dependencia
de la tension de corte adimensional critica de la sumergencia relativa Z=h/d.
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Para valores bajos de la sumergencia relativa h/d (profundidad/didmetro) es
posible un desvio de la curva de Shields en la zona de flujo turbulento
completamente desarrollado. En dicha zona, de acuerdo a la evidencia
experimental sin la influencia de h/d, el valor medio de la tensién de corte
adimensional critica asociada al ds varia en un entorno muy estrecho del orden
de 0.045 - 0.047. En particular, es dable esperar que la influencia de h/d sobre 1
sea importante en rios con lechos de sedimentos gruesos, ya que, en tales rios,
durante periodos de caudales bajos/medios, se observan valores bajos de h/d.

En la Figura 5.9 se representan los datos experimentales correspondientes a
diferentes investigadores, donde se observa que para h/ds0<5 la tensién de corte
adimensional critica se incrementa considerablemente respecto al valor medio de
0.047. A continuacioén, se da una explicacion plausible para este comportamiento.

Anteriormente hemos hecho referencia a las formas de fondo y sus efectos en la
tension de corte sobre el lecho. Este tema se abordard con mas detalle en el
Capitulo 6, aqui vamos a plantear solo algunas consideraciones basicas. Cuando
existen formas de fondo la tensién de corte total sobre el lecho puede expresarse
como la suma de una tension de corte asociada a la resistencia de forma y una
asociada a la resistencia de grano o superficial. Por lo tanto, extendiendo este
concepto a nuestro andlisis, podemos pensar que a medida que disminuye la
relacion h/dso se degenera el perfil de velocidades cercano al fondo y aumenta la
influencia de la resistencia al flujo producida por la forma de los clastos, es decir,
pierde influencia la resistencia por friccién superficial. Dado que la tensién de corte
asociada a la resistencia superficial de grano es la responsable de producir el
movimiento, si la misma pierde jerarquia es necesario aplicar una mayor tensién
de corte total para desestabilizar los clastos.

0.12 T T T
0.11 ] Suszka (1987) i
o Andrews y Erman (1986)
0.10 - Cao (1985) u
0.09 : Mizuyama (1977)
] Ashida y Bayazit (1973)
0.08 - M.-Peter y Miller (1948) |
£ 0071 Ec. (5.78) |
0.06 1
i | | | | |
oosp o Twie 4 R
1 T T T T T
0.04 - R o -t -1
] 1 AT
003. e Y N |
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O 02 1 } | | | |
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h/dso

Figura 5.9 Tension de corte adimensional critica en funcién de la sumergencia relativa.
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La curva que representa el ajuste al conjunto de datos experimentales reportados
en la Figura 5.9 es la siguiente:

h —0.3087
0.0746 [d] . h/dgy <5

50

0.045 . h/dgy >5

(5.30)

T*C -

5.3.2 Efecto de la no uniformidad o heterogeneidad granulométrica

La curva de Shields es valida para sedimentos con granulometria uniforme o cuasi-
uniforme, es decir, para valores del desvio estandar geométrico 6,<1.3 o el desvio
estandar gréfico de Folk y Ward (1957) 61<0.5 (ver Capitulo 3). La curva de Shields
expresa, en particular para régimen turbulento completamente desarrollado, una
proporcionalidad lineal entre el valor critico de la tensién de corte sobre el fondo y
el didmetro del sedimento (ver Figura 5.7). El pardmetro de Shields critico
constante, para aproximadamente Re«,>500, implica efectivamente que la relacién
(tve/ d) sea constante, asumiendo invariable la densidad del sedimento y del agua.

En presencia de una granulometria no uniforme, especificamente en lechos de
granulometria extendidas, se asiste a comportamientos completamente diferentes.
La no uniformidad granulométrica origina sustancialmente dos efectos.

Por un lado, las particulas gruesas ejercen un efecto de protecciéon sobre las
particulas finas, lo cual reduce la mayor susceptibilidad al movimiento que
presentan estas dltimas. Por lo tanto, a igualdad de condiciones hidrodindmicas
aplicadas tenemos: (toe/ d)nu > (The/ d)u, donde el subindice nu indica una particula
de diametro d en sedimento no uniforme y el subindice u se refiere a la misma
particula de didmetro d en sedimento uniforme.

Por el contrario, las particulas gruesas se encuentran mas expuestas a la accién
hidrodindmica de la corriente hidrica y consecuentemente su menor movilidad
intrinseca se incrementa: (toe/ d)nu < (Toe/ d)u.

Para representar el efecto de la no uniformidad granulométrica sobre el
movimiento incipiente es necesario introducir correcciones a los valores de
tensién de corte critica obtenidos con la curva de Shields. La correcciéon puede ser
aplicada a la tension de corte adimensional critica de cada particula 1+, de la

siguiente forma:
corr

Tugi =Txgi G (5.31)
donde:
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corr
corr Thei Thei
Tei =7 g 0 Txei T

9(ps —p)d; 9(p,—p)d; (5.32) y (5.33)

y & es el coeficiente de proteccion-exposicion, el cual, de acuerdo con los efectos
de proteccién-exposicién mencionados precedentemente, producird un aumento
(disminucién) de la tension de corte adimensional critica para aquellas particulas
que presenten didmetros menores (mayores) que un determinado didmetro de
referencia, que puede ser el dm, dg 0 dso de la distribucién granulométrica, para el
cual no es necesaria ninguna correccion.

El coeficiente de proteccién-exposiciéon puede expresarse mediante una ley de
potencia como:

Coi = (SJ (5.34)

m

donde el didmetro de referencia es igual al didmetro medio aritmético dm.

Introduciendo (5.32), (5.33) y (5.34) en (5.31) se obtiene:

b
ngrir =Tpci (:'J (5.35)

El exponente b adopta valores comprendidos entre 0 y 1. Es interesante analizar
los dos casos extremos.

Para b=1 cada una de las particulas de sedimento que componen la distribucién
granulométrica (d;, i=1,2,...,etc.) son igualmente méviles. Esto se corresponde con
el concepto de igual movilidad al inicio del movimiento, introducido por Parker
(1982):

corr dm dm
Thei :Tbci(djzo-owg(f)s _p)di(d_J:Tbcm (5.36)

Mientras que, para b=0 cada una de las particulas conservan la movilidad
intrinseca sugerida por sus propios didmetros. Esto se corresponde con el
concepto de interacciéon nula entre particulas, lo cual conduce a un transporte
puramente selectivo:

ngrir =Thei (5.37)

En general, valores usuales de b pueden ser: 0.98 (Parker et al., 1982), 0.87
(Andrews, 1983), 0.94 (Diplas, 1987), 0.74 (Ashworth y Ferguson, 1989), 0.85
(Darby et al. 1996), 0.8 (Basile, 2000; 2001).
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La tension de corte critica corregida de cada particula puede ser también aplicada
sobre T«m (tension de corte adimensional critica referida al didmetro medio
aritmético dm):

corr

Teci = Txem éci (538)

con:
corr

corr _ Thei _ Toem (5.39) y (5.40)
T*Ci = ’ T*cm = . .
9(p,—p)d; g(ps—p)d, Y

Introduciendo (5.39), (5.40) y (5.34) en (5.38) y operando algebraicamente se
obtiene:
d

1-b
<2 e (541
m

Andlogamente al caso anterior, para b=1 se obtiene la condicién de igual
movilidad:

ngli'r =Them (542)

y para b=0 se obtiene la condicién de interaccion nula entre particulas:

corr di di
Thei =Tbcm(djzo'047g(ps _p)dm(sztbci (543)

El concepto de igual movilidad fue introducido por Parker (1982) para
reproducir los datos de transporte medidos por Milhous (1973) en el Oak Creek.

Existen otras funciones de proteccién-exposicion tales como la de Egiazaroff (1965),
levemente modificada por Ashida y Michiue (1972) para valores de d;/dm < 0.4:
. - 0.85 (d;/d,, )" —(d;/d, )<0.4 544
" |[1+0.78210g (d;/d,, )] * —>(d;/d,)>0.4 '

o la propuesta por White y Day (1982) para corregir la tension de corte
adimensional critica de Ackers y White (1973):

£y = [0.4(?J_ | +0.6] (5.45)

donde el didametro de referencia du es dado por:

-0.28
Gy 1 [d“) (5.46)
d50 d16
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En la Figura 5.10 se presentan los distintos coeficientes de proteccion-exposicion
descriptos precedentemente, conjuntamente con la condicién de igual movilidad
(ley de potencia con b=1) e interaccién nula (ley de potencia con b=0).

10 g

T
N~ B | =— = Leyde potencia (b=0)
S ~ Igual movilidad | Ley de potencia (b=1)
p S : ——&8— Ley de potencia (b=0.8)
| — — = Eguiazaroff (1965)
| —e— White & Day (1982)
|
G Ty S s R S s — e
Interaccion nula | SN - 1
-
| T
! -
|
| y
|
0.1 — '
0.1 1 10

dildm
Figura 5.10 Coeficientes de proteccién-exposicion (Basile, 1994).

En dicha Figura se observa que el coeficiente de White y Day (1982) es el mas
moderado para evaluar los efectos de proteccion-exposicién. Por otra parte, el
coeficiente de Eguiazaroff (1965) les otorga una proteccién a las particulas finas
(di/ dm<1) equivalente a la producida por una ley de potencia con 0.8<b<1 y a las
particulas gruesas (di/dm>1) le confiere una exposicion intermedia entre la de
White y Day (1982) y la ley de potencia con b=0.8.

5.3.3 Efecto de la pendiente

La curva de Shields es valida para el sedimento que se encuentran sobre un lecho
cuya pendiente es relativamente baja. Todos los datos reportados en la Figura 5.3
han sido obtenidos para pendientes del lecho menores que 1 %. Por lo tanto, para
una particula de sedimento posicionada sobre un fondo con pendiente elevada el
valor de 1+ dado por Shields debe ser reducido. A continuacién, trataremos de
precisar mejor y darle un orden de magnitud a los términos “baja” y “elevada”
con los que se indicaron las pendientes.

e Para una particula sobre un fondo horizontal (ver Figura 5.11) es valida la
siguiente ecuacion:
F(0)=Np, =G tgo (5.47)

It FO)

N=G

Figura 5.11. Esquema de fuerzas actuantes en una particula sobre un fondo horizontal.
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donde s es el coeficiente de friccion estatica de Coulomb, ¢ es el angulo de
reposo del sedimento y G es el peso de la particula.

e Para una particula sobre un fondo inclinado un angulo a en la direccion del
flujo (ver Figura 5.12) vale la siguiente condicién de estabilidad:

F(a)+G sena=Np, =G cosa tgo (5.48)

despejando F(a) de (5.48):
F(a)=G cosa tgp—G sena (5.49)

dividiendo (5.49) por (5.47):
K — F(a) Gcosatgp-G sena cosa seng-—sena COS@

“ F(0) G gy seng

(5.50a)

Es decir:

K = Senlo-a) (5.50b)
seng

o

Figura 5.12 Esquema de fuerzas actuantes en una particula sobre un fondo inclinado un dngulo a.

Valores usuales de ¢ se presentan en la Tabla 3.19 del Capitulo 3. Por ejemplo, al
sedimento del lecho formado por particulas muy redondeadas con ds,=30 mm le
corresponde ¢=34.8°. Considerando una pendiente de fondo Sy variando entre
1% y 4%, se observa que, en este caso, el factor de reduccion K, varia
aproximadamente entre 0.99 y 0.94. Valores similares de K, se obtienen para dso
igual a 3 mm y 300 mm.

Por lo tanto, tal factor tiene una cierta influencia solo en cauces con pendientes
elevadas, es decir, mayores que 4 %. De todos modos, dada la complejidad del
proceso y la banda de dispersion de los datos experimentales que evidencia T+, un
factor de reduccion de hasta 0.9 podria considerarse también practicamente
insignificante.

¢ Para una particula posicionada sobre el talud de un canal, como se indica en la
Figura 5.13, la condicién de estabilidad es:
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R :\/ F(B)* + G2 senp = Gcosp tge (5.51)
despejando F(B) de (5.51):
F(B)=1/G?cos? tg?p—GZsen’p (5.52)
dividiendo (5.52) por (5.47):
2 2 ean?
K, - F(B)_ [cos’Btg o sen’p (5.53)
F( (s 0}
Operando se obtiene:
tg’p
Ky =cosp ,[1- (5.53b)
’ tg’o

Direccién
del flujo

Figura 5.13 Esquema de fuerzas actuantes en una particula sobre un talud inclinado un angulo .

Por ejemplo, para particulas muy redondeadas con ds=30 mm (¢=34.8°) que
restan en un talud 1V:2H (tg $=0.5) se observa que el factor de reduccién Kp es
aproximadamente igual a 0.62. Es decir, la reduccion de la tensién de corte
adimensional critica es muy significativa. Esto es muy importante para el
dimensionamiento de secciones estables y/o para el disehio de protecciones de
margenes con revestimientos (enrocados, colchonetas, gabiones, etc.).

e Para una combinacién de pendiente longitudinal del fondo (fondo inclinado
con un angulo a) y pendiente transversal de un talud (talud inclinado con un
angulo B) el factor de reduccién se expresa como:

Ko = Ko Kg (5.54)
Es decir, para el ejemplo de enrocado con particulas muy redondeadas, con ds=30

mm en un canal con taludes 1V:2H, cuyo fondo tiene pendiente S,=4 %; la tensién
de corte adimensional critica reducida es: t:= Kgg T+, donde el factor de reduccion
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es Ky3=0.58. El efecto de la pendiente sobre la tensién de corte critica, tal como ha
sido descripto, se aplica solo en el caso de sedimentos incoherentes.

5.3.4 Efecto de la turbulencia del flujo

Para el dimensionamiento de protecciones de lecho o margenes de rios con
enrocados (riprap), etc., se deben adoptar valores de seguridad de la tension de
corte adimensional critica. La curva parametrizada de Shields, dada por la ec.
(5.20), representa la “envolvente” de la mayoria de los datos experimentales
existentes y puede adoptarse para determinar el tamafio del enrocado necesario
para resistir una determinada condicién de flujo de disefio, sin que se produzca
movimiento de la protecciéon. Los enrocados se realizan con didmetros
generalmente grandes, es decir, el flujo turbulento puede considerarse
completamente desarrollado, en cuyo caso, de acuerdo a la (5.20), los valores
“seguros” de 1+ varian entre 0.027 y 0.029.

Sin embargo, los datos utilizados para derivar la ec. (5.20), contemplan solamente
valores de intensidad de turbulencia normal (ver Capitulo 2), es decir, han sido
obtenidos para valores de intensidad de turbulencia relativa r,<0.10-0.12. Para la
protecciéon del lecho aguas abajo de estructuras de control de flujo, pilas y
estribos de puentes, punta de espigones, etc. (que veremos en el Capitulo 9) debe
tenerse en cuenta el efecto de la elevada turbulencia local. Planteando, para
turbulencia normal, la igualdad entre la tensiéon de corte adimensional aplicada y
la tensién de corte adimensional critica (t==1+), se obtiene:

u? u?
= =T« 5.55
G-10gd Cls-Dd (5:53)
donde se ha utilizado la expresion: U/u-=C/ g0 (ver Capitulo 2) para representar
la solicitacién hidraulica aplicada 1+ en término de velocidad media en vertical
local U, siendo u~: velocidad de corte (m/s) y C: coeficiente de Chezy (m!/2/s).

Para tener en cuenta la elevada turbulencia local, la velocidad U aplicada debe
ser aumentada mediante un factor de turbulencia K, el cual se relaciona con la
intensidad de turbulencia relativa r, (ver Capitulo 2), mediante
aproximadamente: Ki=(2.2 r,+0.74). Por lo tanto, de (5.55) se obtiene:

(KUY u? .

——55— =1 —=—= 5.56a),(5.56b
Clo-1d " T Cls-1)d K (5.562),(5.56b)

Es decir, aumentar la velocidad U aplicada debido a turbulencia mayor que la
normal, utilizando un factor de turbulencia, es equivalente a reducir la tensién de
corte adimensional critica (que resiste la solicitaciéon) mediante: ts=1+/K¢.
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En la Tabla 5.4 se presentan valores indicativos de intensidad de turbulencia
relativa y el factor de turbulencia asociado, para distintas condiciones de flujo.

Tabla 5.4 Valores indicativos de intensidad de turbulencia relativa y factor de turbulencia asociado.
Descripcion Turbulencia I'u K

Flujo uniforme en tramos de rios cuasi-rectos,

canales de laboratorio, etc.

Plateas de disipacién, zona externa de curvas

moderadas, pilas de puentes, etc.

Resaltos hidraulicos, zona externa de curvas

abruptas, pilas, estribos, espigones, etc.

Aguas abajo de vertederos, alcantarillas,

escalones de fondo, chorros alta velocidad, etc.

Normal 0.10-0.12 ~]

Aumentada 0.20-0.30 | 1.18-1.40

Alta 0.30-0.40 | 1.40-1.62

Muy Alta 0.40-0.60 | 1.62-2.06

5.4 SEDIMENTOS COHESIVOS

Los sedimentos cohesivos se diferencian de los sedimentos granulares incoherentes
en sus propiedades y en su comportamiento ante la accién hidrodindmica del flujo
encauzado. Mientras los sedimentos granulares incoherentes resisten el movimiento
debido al peso sumergido de las particulas, el sedimento cohesivo resiste el
movimiento debido principalmente a la cohesion.

Los sedimentos cohesivos requieren tensiones de corte relativamente elevadas
para erosionar una “particula” y, dado el tamafio pequefio de las mismas,
tensiones relativamente bajas para transportarla directamente en suspensién. En
primer lugar, debemos distinguir entre los sedimentos cohesivos compactos
consolidados y aquellos recientemente depositados no consolidados.

Generalmente el proceso de “movimiento incipiente” en sedimentos cohesivos
consolidados se inicia repentinamente, en una zona determinada del lecho,
después de un periodo medianamente prolongado de la accién hidrodindmica
del flujo hidrico. El desprendimiento masivo de particulas en bloque
(aglomerado de particulas) se produce generalmente sin reposicién de material
desde aguas arriba. Es por eso que nos referimos a erosiéon y no a movimiento
incipiente, cuyo concepto se ajusta mejor a los sedimentos granulares
incoherentes que estuvimos analizando anteriormente.

El mecanismo de erosién en sedimentos cohesivos consolidados involucra la
interaccion de procesos fisicos, quimicos y electroquimicos muy complejos. Si
bien se han producido avances, el mecanismo no estd todavia entendido
completamente y se necesitan mas investigaciones en dicha tematica.

Hoffmans y Verheij (1997) describen experimentos donde se evidencia que la erosién
en suelos arcillosos compactos ocurre en diferentes fases. En una fase inicial son
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erosionadas particulas individuales. Mas tarde se separan bloques y algunos
conglomerados con uniones débiles son erosionados y transportados aguas abajo.

Este proceso contintia y produce el desarrollo de un fondo més rugoso, lo cual
incrementa las pulsaciones turbulentas del flujo actuante sobre el mismo e induce
fuertes vibraciones sobre las protuberancias que forman los distintos
conglomerados. Como resultado de esto, las uniones entre los conglomerados de
mayores dimensiones son progresivamente debilitadas y destruidas, hasta que el
agregado en bloque falla por fatiga y es instantineamente desprendido y
transportado por el flujo. Tal comportamiento, de la erosién en suelos cohesivos,
que no se desarrolla particula por particula sino agregado de particulas por
agregado de particulas, ha sido descripto en investigaciones precedentes (Karasev,
1964; Mirtskhoulava, 1966).

Los sedimentos cohesivos recientemente depositados (estuarios, embalses, etc.),
que no se encuentran consolidados, resisten tensiones de corte criticas
relativamente mas bajas que los sedimentos cohesivos compactos consolidados y
presentan una cierta similitud con los sedimentos incoherentes, ya que puede
existir un transporte activo de los mismos y consecuentemente reposiciéon de
material desde aguas arriba.

5.4.1 Sedimentos cohesivos consolidados

Un aporte importante, desde el punto de vista del disefio de canales en suelos
cohesivos, fue realizado por Fortier y Scobey (1926), cuando publicaron
velocidades medias permisibles, las que variaron entre 0.5 m/s - 1.0 m/s para
arcillas con arena fina y marga, y entre 0.75 m/s - 1.50 m/s para arcillas compactas.

Una expresion general para la tensiéon de corte critica de sedimentos cohesivos
puede obtenerse considerando las ecuaciones (5.9) y (5.10) e incluyendo el efecto
de la cohesion:

T =pU% = f, (d, 5,7, etC)+ £, (Cy €, Ip,...., €tC) (5.57)

La funcion f; surge del andlisis realizado para sedimentos granulares
incoherentes y juega un rol sustancial cuando se trata de sedimentos
heterogéneos formados por fracciones con caracteristicas cohesivas. Mientras
que, en el caso de suelos finos cohesivos, la influencia de la funcién f; es poco
significativa y, en ese caso, la funcién f, representa casi exclusivamente la
contribucion de la cohesion en la determinacién de la tension de corte critica.

Muchos investigadores han tratado de correlacionar la tensién de corte critica
con las propiedades mecénicas de los suelos cohesivos, como por ejemplo, con
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el indice de plasticidad Ip (diferencia entre el limite liquido y el limite
plastico) y el porcentaje de arcilla (Dunn, 1959; Smerdon y Beasley, 1961;
Briaud et al., 2001; Wan y Fell, 2002), la cohesién C, (Mirtskhoulava, 1966), la
resistencia al corte no confinada y la resistencia al corte con veleta manual
(Flaxman, 1963; Kamphuis y Hall, 1983; Raudkivi y Tan, 1984), las fuerzas de
Van der Waals (Gargani, 2004; Ternat et al., 2008), la relacién de vacios e (Ven
Te Chow, 1959; Chang y Zhang, 2010).

Paaswell (1973) demostré que el umbral critico de inicio de erosiéon es funcién de
las propiedades fisicas y electroquimicas del suelo, como asi también, de las
caracteristicas quimicas y la temperatura del agua. La resistencia a la erosion
muestra una cierta tendencia a incrementarse con el aumento del indice de
plasticidad, aunque las relaciones funcionales no muestran correlaciones
satisfactorias.

Kamphuis y Hall (1983) realizaron experimentos con muestras consolidadas a
altas presiones (50-200 kPa), obteniendo que la tensién de corte critica se
incrementa con la presiéon de consolidacién, observando que el contenido de
arcilla juega un rol fundamental en dicho incremento. Los valores de tension de
corte critica obtenidos variaron entre t,.=1 a 10 N/m?2 (u~=0.032 a 0.1 m/s).

Raudkivi y Tan (1984) estudiaron la erosién en muestras artificiales de arcillas y
encontraron una fuerte influencia de los valores de pH y concentraciéon salina del
agua sobre las tasas de erosion.

Chang y Zhang (2010) relacionaron la tensién de corte critica con pardmetros
intrinsecos del suelo como la relacién de vacios, el indice de plasticidad, el
porcentaje de arcilla y el didmetro medio del sedimento.

5.4.1.1 Curvas de tension de corte critica de Ven Te Chow

Ven Te Chow (1959) elaboré datos de investigadores Rusos y presenté curvas de
tension de corte critica (tne) en funcién de la relaciéon de vacios (e), para distintos
tipos de suelos arcillosos. En la Figura 5.14 se presentan algunas de dichas
curvas, las cuales han sido re-elaboradas en términos de velocidad de corte critica
versus cohesion.

En la Figura 5.14 se observa que, por ejemplo, para una arcilla compacta con una
cohesion Co=73000 N/m?, la velocidad de corte critica es aproximadamente
u=0.13 m/s (t6:=16.9 N/m?). Considerando h=1 m y n=0.028 s/m?/3, de (5.24) y
(5.26Db) se obtiene que la velocidad media critica de erosién es U.=1.48 m/s.
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Figura 5.14 Velocidad de corte critica versus cohesién en suelos arcillosos.

Obsérvese, ademads, la elevada velocidad de corte critica de una arcilla muy
compacta (Co=125000 N/m?), cuyo valor es aproximadamente u«=0.18 m/s
(toc=32.4 N/m?), igual a la que presenta una grava uniforme muy gruesa de
diametro d=67 mm (considerando 1+=0.03 para flujo turbulento completamente
desarrollado). Por lo tanto, analogamente al ejemplo anterior, considerando h=1
m y n=0.028 s/m?/3, la velocidad media critica es U:=2.05 m/s.

La curva para arcilla, que se observa en la Figura 5.14, puede ser parametrizada
mediante una funcion exponencial, obteniéndose la siguiente ecuacion (R2=0.99):

B
b, = o (Cj (5.58)

donde, para arcilla arenosa: a=0.012, B=0.569; para arcilla: a=0.0078, 3=0.648 y
para arcilla magra: a=0.0083, B=0.587; C, es la cohesién en (N/m?2), p es la
densidad del agua en (kg/m?3) y u« queda expresada en (m/s).
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Figura 5.15 Velocidad media critica (h=1 m) en funcién del coeficiente de rugosidad de Manning,
para arcillas compactas y muy compactas.
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En la Figura 5.15 se presentan curvas de velocidad media critica, para h=1 m y
distintos valores del coeficiente de rugosidad de Manning, considerando arcillas
compactas (curva inferior) y arcillas muy compactas (curva superior). Los casos
descriptos precedentemente estdn obviamente incluidos en dichas curvas.

5.4.1.2 Ecuacién de Mirtskhoulava

La ecuacién de Mirtskhoulava (1997), que brinda la velocidad de corte critica
para suelos cohesivos, contempla explicitamente la cohesién del sedimento. La
misma puede expresarse como:

U = \/ k,(s—1)gd, +k, Co (5.59)
P

donde s es la gravedad especifica del sedimento ( - ), es decir, s=ps/p, siendo ps la
densidad del sedimento; g es la aceleraciéon de la gravedad (m/s?), da es el
diametro del agregado de particulas dispersas (m), el cual, de acuerdo a las
investigaciones del autor, el valor es d.~0.004 m; y los coeficientes k; y k, adoptan
los valores 0.0121 y 0.000254, respectivamente.

La ec. (5.59) indica que la velocidad de corte critica en suelos cohesivos depende
del didmetro d. y de la cohesion C,. Sin embargo, siempre prevalece el segundo
término del segundo miembro de la ec. (5.59). En efecto, en la Figura 5.16 se
representa la ecuacion (5.59), considerando ps=2700 kg/m3, p=1000 kg/m?3 y tres
valores de d,, es decir, el sugerido por el autor (d.=4 mm), otro 100 % mayor (d.=8
mm) y otro 100 % menor (d.=2 mm). Para estos tres valores de d. se observa que la
variacién de u+ es muy pequefia, lo cual comprueba que la cohesién C, es la que
domina el proceso de inicio de erosién. Esos tres valores comprenden el rango de
variacién de d, observado experimentalmente por Mirtskhoulava (Karasev, 1964).
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Figura 5.16 Velocidad de corte critica en funcién de la cohesion, para la ecuacién de Mirtskhoulava
(1997), considerando ps=2700 kg/m3, p=1000 kg/m3 y tres valores de d..
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Con la ecuaciéon de Mirtskhoulava, para una arcilla compacta, con C,=73000 N/m?2,
se estima una velocidad de corte critica u==0.139 m/s (t:=19.3 N/m?), muy similar
a la obtenida con la curva para arcilla presentada por Ven Te Chow (1959).

A partir de la ec. (5.59), y de acuerdo a Mirtskhoulava, la velocidad media critica
de sedimentos cohesivos, se obtiene mediante:

U, = {5.75Iog£1k1hﬂ U (5.60)

S

donde h es la profundidad de flujo en (m) y k=1.25 d,, es la altura de rugosidad
equivalente (m). El término entre corchetes de la ec. (5.60) es el coeficiente de
Chezy adimensional, que surge a partir del perfil logaritmico de distribucion de
velocidad en vertical (ver Capitulo 2). Por lo tanto, d. interviene en las
condiciones de inicio de erosion a través del primer término del segundo
miembro de la ec. (5.59), el cual vimos que no tiene un peso dominante, y en la
resistencia al flujo a través de k.

El valor de d. sugerido por el autor (d.=4 mm), para h=1 m, se asocia a un
coeficiente de Manning n=0.0166 s/m/3, el cual representaria las condiciones de
resistencia al flujo experimentales, mds que las condiciones que se observan en
un curso de agua natural.

Una alternativa para realizar el pasaje de velocidad de corte critica a velocidad
media critica, es utilizar las ecuaciones (5.59), (5.24) y (5.26b), adoptando un valor
fisicamente plausible para el coeficiente de rugosidad de Manning o un valor del
mismo ajustado a partir de una modelaciéon hidrdulica del curso de agua en
estudio. Para turbulencia mayor que la normal, la velocidad media critica
reducida es: U,=U./K;, donde K; es dado en Tabla 5.4.

5.4.1.3 Consistencia de suelos cohesivos

A los efectos précticos, en los estudios de suelos es muy comudn contar con datos
del nimero de golpes del ensayo de penetraciéon estandar (SPT) ejecutado en
suelos finos cohesivos, los cuales pueden relacionarse, a su vez, con la consistencia
de los mismos en su estado natural y con valores aproximados de la cohesion.

En la Tabla 5.5 se presenta dicha relacion, la cual, en conjuncién con la ecuacion
(5.57) o con la (5.58), resulta de gran utilidad practica para estimar la velocidad
de corte critica de suelos cohesivos.
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Tabla 5.5 Caracterizacién de consistencia de suelos cohesivos en funcién de SPT y Co.

Caracterizacion N° Golpes (SPT) C, (N/m2)
Muy blanda <2 <12500
Blanda 2-4 12500 - 25000
Medianamente compacta 4-8 25000 - 50000
Compacta 8-15 50000 - 100000
Muy Compacta 15-30 100000 - 200000
Dura >30 > 200000

Melville y Coleman (2000), presentaron valores de velocidad media critica (inicio
de erosién) para distintas consistencias de arcillas, las cuales se observan en la
Tabla 5.6.

Tabla 5.6 Velocidades medias de erosién para arcillas (Melville y Coleman, 2000).

U (m/s)
Erodibilidad alta Erodibilidad media Erodibilidad baja
h (m) MArcillas muy Arcillas firmes a Arcillas espesas a
blandas a blandas | espesas duras
1.0 0.5 0.9 1.6
1.5 0.6 1.0 1.8
3.0 0.6 1.2 2.0
6.0 0.7 1.3 2.3
15.0 0.8 1.5 2.6

Aproximadamente, en Tabla 5.6 la especificacion de erodibilidad alta se
corresponde con las caracterizaciones de las primeras dos filas de Tabla 5.5,
mientras que, erodibilidad media a las dos filas siguientes y erodibilidad baja a
las ultimas dos filas de Tabla 5.5.

5.4.2 Depdsitos de sedimentos cohesivos no consolidados

Para sedimentos recientemente depositados, no adecuadamente consolidados,
tales como sedimentos finos en estuarios (lodos), varios autores: Krone (1962),
Partheniades (1970), Courmault (1971), Thorn y Parsons (1980), Parchure (1984),
Parchure y Metha (1985), Metha y Parchure (2000), entre otros, han propuesto
expresiones que relacionan la velocidad de corte critica con caracteristicas del
sedimento. Los valores minimos de la velocidad de corte critica varian de
acuerdo al tiempo de consolidacién desde u«=0.01 m/s, para un periodo de
consolidaciéon de algunos dias; a u«=0.03 m/s para un periodo de consolidacién
de varias semanas.

Courmault (1971) propuso la siguiente ecuacion para estimar u (m/s):

U, =55%x10°C+2.6x107°C? (5.61)
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donde C=ps (pv-pw)/(ps-pw) €s la concentracién en el lecho o densidad seca
expresada en (kg/m?), siendo ps: densidad del sedimento (kg/m?3), pp: densidad
global in situ (kg/m?) y pw: densidad del agua (kg/m?). La ec. (5.61) es valida
para 150 kg/m3<C<450 kg/m?3. Las tasas de erosion asociadas en (kg/s m?)
fueron:

E=2x 10-‘{‘*3-1} (5.62)

The

Thorn y Parsons (1980) investigaron experimentalmente los sedimentos de tres
estuarios: Forth (Escocia), Rio Brisbane (Australia) y Belawan (Indonesia) y
propusieron:

. =7.4x107° C** (5.63)

donde C se expresa en (kg/m?3) y u« en (m/s), la ec. (5.63) es vélida para 80
kg/m?<C<200 kg/m?. Las tasas de erosioén asociadas en (kg/s m?) fueron:

E=26x10"° (Tb - rbc) (5.64)

Parchure (1984), Parchure y Metha (1985), encontraron que la densidad del
sedimento (lodo en lagos, embalses) se incrementa con la distancia vertical a
partir del fondo y consecuentemente también se incrementan los valores de us.
Los valores de ux para muestras superficiales fueron del orden de 0.01 m/s
(t6e=0.1 N/m?2), mientras que, a profundidades de 1 m, u«=0.02-0.025 m/'s (tv.=0.4
- 0.625 N/m?2).

Schweim et al. (2002) realizaron una investigacion combinando experimentos y
simulacién numeérica para evaluar ecuaciones que describen la erosiéon y la
deposicién de sedimentos cohesivos. En el caso de erosiéon de lechos homogéneos
calibraron la siguiente ecuacion:

E=M [T—b—lJ (5.65)

The

obteniendo: M=3.48x105 kg/s m2 y t,=0.2 N/m? (us=0.014 m/s).

En general, se observa que la velocidad de corte critica y las tasas de erosion de
lodos son extremadamente variables, dependiendo del tipo de sedimento y el
tiempo de consolidacién. En situaciones practicas, es recomendable obtener
valores mds certeros mediante la realizacién de ensayos de laboratorio con los
sedimentos del lugar donde se realiza el estudio.
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CAPITULOG6

MECANISMOS DE TRANSPORTE, FORMAS DE
FONDO Y RUGOSIDAD ALUVIAL

6.1 INTRODUCCION

El flujo turbulento que se desarrolla sobre un lecho fijo, puede ser descripto a
través de ecuaciones que tienen origen en relaciones de cierre de tipo empirico
(concepto de longitud de mezcla, etc., tal como descripto en el Capitulo 2). La
rugosidad del fondo, la velocidad y la profundidad del flujo son las variables
mas importantes que intervienen en el proceso. La descripcion del movimiento
de las particulas bajo la accién de la corriente hidrica es también de naturaleza
empirica. Por lo tanto, es entendible que las bases tedricas para representar la
compleja interaccion entre el flujo hidrico y el sedimento que conforma el lecho
mo6vil de un rio aluvial sean limitadas.

La mayor parte de los conocimientos sobre transporte de sedimentos y morfologia
fluvial han sido obtenidos a partir de investigacién experimental y argumentaciones
con base fisica de caracter general. Un buen ejemplo de esto lo constituye el criterio
obtenido por Shields para definir el movimiento incipiente de sedimentos.

En un rio aluvial, para valores de la tensién de corte sobre el fondo mayores que
la critica, se establecera el transporte de sedimentos y el lecho sufrird ciertas
deformaciones u ondulaciones (formas de fondo). Consecuentemente, el flujo
moldeara la geometria del cauce y modelard su rugosidad hidraulica, pero a su
vez, esta perturbacion inducira cambios en las variables de flujo (de las cuales
depende el transporte) y por extension, cambios en el transporte de sedimentos.
En este Capitulo se describen los distintos mecanismos de transporte de
sedimentos, las formas de fondo y la resistencia al flujo a fondo movil. Se
presentan metodologias de evaluacion de resistencia al flujo en rios aluviales con
lechos de arena y con lechos de sedimentos gruesos.

6.2 MECANISMOS DE TRANSPORTE

6.2.1 Divisién del transporte segtin la modalidad del movimiento

De acuerdo al modo en que las particulas de sedimento se mueven en el campo
de flujo, el transporte de sedimentos puede ser dividido en transporte de fondo y
transporte en suspension.
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En el transporte de fondo las particulas ruedan o saltan por distancias
comparables al didmetro de las mismas. La magnitud del transporte depende de
la tension de corte y del didametro, y es confinado en un estrato de espesor igual a
la altura de la forma de fondo o, en el caso de fondo plano, a la dimensién de los
mayores didmetros (dso) del sedimento del lecho. El transporte de fondo es
independiente del didmetro solo para tension de corte aplicada mucho mayor
que la critica.

En el transporte en suspension las particulas pierden contacto con el fondo
efectuando trayectorias relativamente largas, es decir, no comparables al didmetro
sino a la profundidad del flujo, sostenidas por las pulsaciones turbulentas de la
corriente hidrica. La tendencia a la sedimentacion de una particula en suspensiéon
es continuamente compensada por la accion difusiva del campo de flujo
turbulento. Tal transporte depende sustancialmente de la relacién entre la
velocidad de corte y la velocidad de caida de las particulas. De esta manera, el
transporte en suspension siempre depende del diametro del sedimento.

6.2.1.1 Iniciacién del transporte en suspension

De acuerdo a Bagnold (1966) una particula de sedimento permanece en
suspension cuando la intensidad de turbulencia en vertical ow (ec. (2.112 c),
Capitulo 2) es mayor que la velocidad de caida de la particula ws:

o, =VW? > w, (6.1a)

La distribucién de intensidad de turbulencia en la vertical ow(z), para (zu-/v)>50,
puede expresarse como (Nezu, 1977):

o,(z)=D, u. e A" (6.1b)

donde D.=1.27 y Aw=1 (ver punto 2.5.4, Capitulo 2). Adoptando el valor de o
para z/h=~0.25, de (6.1b) y (6.1a) se obtiene:

Oy = 2 W, (6.1c)

Por lo tanto, en el limite, la velocidad de corte critica para la iniciacién del
transporte en suspension us, resulta segin Bagnold (1966):

Us g = W

(6.2)

La ec. (6.2) puede expresarse en términos de tensién de corte adimensional critica
para la iniciacién del transporte en suspension t«s, como:

w, o ow
"= (s-1)gd  (s-1)gd €3
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Otro criterio para la iniciacién de suspension fue propuesto por Engelund (1965),
basandose en un andlisis de estabilidad obtuvo:

U =0.25W, (6.4)

Van Rijn (1984a) elaboré datos de una investigacion experimental realizada en el
Delft Hydraulics Laboratory y determiné la condicién de flujo critica para el
inicio de suspension, asociada al movimiento vertical turbulento instantaneo de
particulas de sedimento (explosiones turbulentas). Los resultados experimentales
pueden expresarse como:

iWS 1<D. <10

U*CS = D* (65)
0.4w, D. >10

Los criterios de inicio de suspensiéon de Bagnold, Engelund y van Rijn se
presentan en la Figura 6.1, conjuntamente con el criterio de movimiento
incipiente de Shields (visto en el Capitulo 5). La regién comprendida entre la
curva de Shields y cada una de las distintas curvas de inicio de suspensién
delimitan la zona donde se da el transporte de fondo, mientras que, por encima
de las curvas de inicio de suspension se verifica el transporte en suspension.

El criterio de Bagnold pareceria que establece un limite superior a partir del cual
comienza a desarrollarse completamente el perfil vertical de concentracion,
mientras que, el criterio de van Rijn define una situacion intermedia a partir de la
cual las explosiones turbulentas ejectan localmente las particulas del lecho
directamente en suspension. El criterio de Engelund es definitivamente muy bajo.

10 5 ‘
] i Inicio suspension - Bagnold
14 |
T« Inicio suspension -van Rijn
01t DN Inicio_suspension-Engelund _ _ |
‘ nicio movimiento- Shields
0.01 —rrt —rrrt ———
1 10 D- 100 1000

Figura 6.1 Criterios de inicio de movimiento e inicio de transporte en suspension.
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6.2.2 Division del transporte segtn el origen del sedimento transportado

De acuerdo al origen del material transportado, el transporte de sedimentos
puede ser dividido en transporte de sedimentos del lecho y en carga fordnea (o carga
de lavado).

El transporte de sedimentos del lecho se origina precisamente a partir del
material que compone el lecho, el mismo depende de las condiciones
hidrodindmicas y de la composicion sedimentolégica del lecho. Tal como se
describi6 en el punto anterior, dicho transporte puede consistir en transporte de
fondo y transporte en suspension.

La carga fordnea esta constituida por particulas extremadamente finas, cuya
presencia en el lecho es practicamente despreciable ya que son mantenidas en
suspension con gran facilidad por parte de la corriente hidrica. La carga foranea
resulta en buena medida independiente de los pardmetros hidrodindmicos y
sedimentolégicos locales, siendo gobernada sustancialmente por la modalidad de
abastecimiento de la cuenca superior (erosién en la zona de produccién). La
carga foranea no es importante para las variaciones del nivel del lecho de los
cursos de agua, sin embargo, es muy importante en la sedimentaciéon de
embalses, planicies de inundacion y, en general, en todos aquellos lugares donde
la velocidad de flujo es inferior a 0.15-0.2 m/s. Ademads, desde el punto de vista
ambiental es muy importante, ya que los sedimentos finos (d<62 pm), que
constituyen la carga foranea, tienen la capacidad de adsorber sustancias
contaminantes.

6.3 FORMAS DE FONDO

Existe abundante informacion en la literatura sobre criterios de clasificacion y
dimensiones de formas de fondo, se trata principalmente de relaciones empiricas.

Las formas de fondo que se desarrollan en el lecho de un rio aluvial son
importantes por diversas razones:

i) Las formas de fondo determinan la rugosidad del lecho. Un cambio en las
dimensiones de las formas de fondo puede dar lugar a variaciones en el factor
de friccién (C=C/g03%) de 5 veces o mas, por ejemplo, durante el transito de
una crecida.

ii) Las formas de fondo y el transporte de sedimentos tienen una influencia
mutua. Al variar sus dimensiones (en una crecida) varia la rugosidad del
lecho, lo cual modifica la profundidad y velocidad de flujo, variables de las
cuales depende el transporte de sedimentos.



Mecanismos de Transporte, Formas de Fondo y Rugosidad Aluvial 233

Una descripcion de las distintas formas de fondo, que pueden encontrarse en el
lecho de un rio aluvial, es la siguiente:

Régimen inferior (Nimero de Froude: F<0.6+0.2; no hay transiciéon brusca)

Lecho plano

Para valores de la velocidad justo por encima de la critica para movimiento
incipiente, es posible que se desarrolle el transporte de fondo sin deformacién
apreciable del lecho, las particulas se deslizan, ruedan o dan pequefios saltos.

Rizos

Para un leve incremento de la velocidad aparecen pequenias ondulaciones
regulares denominadas rizos, las cuales se verifican en lechos con diametros de
sedimentos d<0.6 mm. Progresivamente se tornan irregulares y tridimensionales
(Figura 6.2 a).

Dunas

Incrementando atn mas la velocidad se observan ondulaciones, que presentan
longitudes del orden de 7 h y alturas del orden de h/6, siendo h la profundidad
media de flujo. Las crestas de las ondulaciones son aproximadamente
perpendiculares a la direccion del flujo, la forma es mas o menos triangular con
una pendiente suave aguas arriba de la cresta y una pendiente mas fuerte aguas
abajo de la misma (Figura 6.2 by c).

Régimen superior (Numero de Froude: F>0.6£0.2)

Lecho plano

Incrementando todavia mds la velocidad, las dunas son progresivamente
barridas, gradualmente desaparecen (Figura 6.2 d) y el lecho retorna plano, pero
con elevadas tasas de transporte (Figura 6.2 e).

Antidunas

Un mayor incremento de la velocidad, para valores del nimero de Froude
cercano a 1, la superficie del agua se torna inestable. La interaccién de las ondas
superficiales y el lecho da lugar a formas de fondo cuasi sinusoidales
denominadas antidunas, con longitudes del orden de 2nU2%/g, siendo U la
velocidad media de flujo (Figura 6.2 f). Las antidunas, al crecer en amplitud,
pueden generar ondas rompientes en la superficie del agua (Figura 6.2 g).

Hoyas y rapidos
Para velocidades todavia mayores se forman hoyas y rapidos, formas
caracteristicas de rios con fuertes pendientes (Figura 6.2 h).
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a) Rizos

g) Antidunas y ondas rompientes

P
Nﬂ \_
; A

d) Barrido de dunas o transicion h) Hoyas y rapidos

Figura 6.2 Descripcién de formas de fondo en rios aluviales (Simons y Richardson, 1961).

La condicién de dunas progresivamente barridas puede considerarse como la
condicién de inicio de la transiciéon, que vincula el régimen inferior (lecho plano,
rizos, dunas) con el régimen superior (lecho plano, antidunas, hoyas y rapidos).

En rios aluviales se encuentran, ademads, otras formas de fondo que pueden
coexistir con las mencionadas precedentemente, se trata por ejemplo de barras
alternadas, barras de punta, barras tridimensionales linguoidales, etc. (Parker y
Peterson, 1980; Garde et al., 1980; Garcia, 2008).

6.3.1 Conceptualizacion de la propagacién de dunas y antidunas

Las dunas son formas de fondo tipicas de rios con lechos de arena, donde el
régimen de flujo puede ser caracterizado como subcritico (F<1).

En este caso, la profundidad de flujo esta fuera de fase con el nivel del lecho
(Kennedy, 1963). Consecuentemente el flujo se acelera desde el valle a la cresta de
la duna y, por lo tanto, se genera un gradiente espacial positivo del transporte de
sedimentos, que produce erosién del lecho aguas abajo de la cresta.

Viceversa, el flujo se desacelera desde la cresta al valle y genera un gradiente
negativo del transporte de sedimentos, propiciando la deposicion en esa zona.
Como resultado de este proceso, se observa que la duna se propaga aguas abajo
(Figura 6.3).
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d'?UJO adcuelerado Flujo desacelerado
d7<0H(T>O @>0aﬂ<0
X X dx dx
\V - e
1

oo™

Erosion aguas arriba
Zb(t) Zb(t+dt) dg: >0 Hdditb<0 dd—?(s<0 Hdditb>0

Figura 6.3 Representacion esquemética de migracion aguas abajo de una duna.

En el caso de formas de fondo tipo antidunas, en régimen superior supercritico,
la profundidad de flujo esta en fase con el nivel del lecho (Kennedy, 1963).
Consecuentemente el flujo se desacelera desde el valle a la cresta de la antiduna
y, por lo tanto, se genera un gradiente espacial negativo del transporte de
sedimentos que produce deposicion aguas arriba de la cresta. Viceversa, el flujo
se acelera desde la cresta al valle y genera un gradiente positivo del transporte de
sedimentos, propiciando la erosion del lecho en esa zona. Como resultado, la
antiduna se propaga, como forma, aguas arriba (Figura 6.4)

Flujo acelerado

Flujo desacelerado g g <0 =20
| X X

ﬁ>0ay<0
dx dx

Transporte de sedimentos

e

Sedimentacién aguas arriba Erosion aguas abajo
dqQ, dz dQ dz
0->—2>0 s b
zZo(t) ax w07 <O

Zp(t+dt)

Figura 6.4 Representacion esquemadtica de migracién aguas arriba de una antiduna.



236 Transporte de Sedimentos y Morfodindmica de Rios Aluviales

6.3.2 Criterios de clasificacion de formas de fondo
6.3.2.1 Formacion de rizos en el diagrama de Shields

El primer criterio para clasificar la formacién de rizos fue dado por Liu (1957), que
propuso una correlacion empirica entre, la relaciéon de velocidad de corte y
velocidad de caida (u</ws) y el nimero de Reynolds de la particula (Re+,). Engelund
y Hansen (1967) consideraron que los rizos pueden formarse si existe una subcapa
viscosa bien definida y sugirieron que, para la formacién de los mismos, el diametro
del lecho debe ser menor o igual a la altura de la subcapa viscosa: d<8. Sustituyendo
d por d en la ecuacion que define la altura de la subcapa viscosa se obtiene:

5=115 v _, Ud
Us A%

=R

.., =115 (6.6a),(6.6b)

Considerando la definicién de didmetro adimensional D- y remplazando en su
expresion el valor de Re:;=11.5 se obtiene:

R2 3 1152 (S—l) 13
D, :{ ekp] ~ =T D= d[ g} (6.7a), (6.7b), (6.7c)

2
A%

*

Como se observa en la Figura 6.5, en el diagrama de Shields (D+1+), la recta dada
por la ecuacién (6.7b) intersecta la curva de Shields, dada por la expresion
parametrizada de Brownlie (Capitulo 4), en D-=16.05, al cual le corresponde un
diametro d=0.64 mm. Es decir, para d>0.64 mm no se forman rizos, ya que se
destruye la subcapa viscosa para cualquier valor de t=>7x.

10 5 ;
: 1152 |
.~ D! |
14 ‘
,E*
0.1 1
0.01

1 10 D* 100 1000

Figura 6.5 Diagrama de Shields con criterio de formacién de rizos.
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Por otra parte, de acuerdo al diagrama de van Rijn (1984b), que veremos mas
adelante, el limite entre rizos y dunas se observa para valores del parametro de
transporte T=3. A partir de la expresion de T y considerando T=3, se deduce que
el limite superior de 1 para que se formen rizos es: ==4t+. Queda asi definida
una regién de formacién de rizos en el diagrama de Shields, tal como se observa
en la Figura 6.5. Los mismos pueden ser formados en presencia de transporte de
fondo y transporte en suspension, pero siempre para valores bajos de intensidad
de flujo y didmetros de sedimento.

6.3.2.2 Diagrama de Simons y Richardson

Simons y Richardson (1966) presentaron un diagrama basado en la potencia de la
corriente (producto entre la tension de corte sobre el fondo y la velocidad media
de flujo, 1,U) y el didmetro, tal como se presenta en la Figura 6.6.

10° :
E Régimen 1
Superior
4 P
5 Antidunas _,.r/#/
B ' L~ Transicion
E ,| Lecho plano / ==
> 8 =
S 6 o
e =
-ch 4
=
= 2
= Dunas Regm'len
< o =l Inferior
o '“j _-".
9 B’ e "]
= LY s
B 6 N
S
- 4 \\- .
2 Rizos \'\
re !
10" Lecho fijo
8
6
4 d (mm)
0 0.2 0.3 0.4 0.6 0.8 1.2

Figura 6.6 Criterio para formas de fondo en rios aluviales (Simons y Richardson, 1966). Adaptado
de Garcia (2008).

En el diagrama de la Figura 6.6 se pone en evidencia la existencia de un régimen
inferior, una transicién y un régimen superior, que identifican las distintas
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formas de fondo, definidas en la Figura 6.2. Como determinado anteriormente, se
verifica que los rizos no se forman en lechos con d>0.6 mm aproximadamente, ni
tampoco se forman para valores de potencia de la corriente superiores a 0.8-1.0
N/ms aproximadamente. Es decir, los rizos no se forman para tamafios de
sedimentos o condiciones de flujo que impiden el desarrollo de una subcapa

viscosa en el fondo.
6.3.2.3 Diagrama de Engelund
El ntimero de Froude F es un parametro importante, los primeros en introducir
tal pardmetro fueron Garde y Albertson (1959), mas tarde, Engelund (1966)
present6 un diagrama de clasificacion de formas de fondo en funcién de la
relacién entre la velocidad media de flujo y la velocidad de corte (U/ux) y F, tal

como se observa en la Figura 6.7.
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Figura 6.7 Diagrama para clasificacién de formas de fondo (Engelund, 1966).

El diagrama de Figura 6.7 no incorpora explicitamente el diametro, aunque es
valido solo para arenas. Contempla un amplio rango de condiciones de flujo para
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5<U/u+<25 y 0.1<F<2, incluyendo la formacién de antidunas. La region de lecho
plano, entre la zona de dunas y antidunas, indica lecho plano en régimen
superior.

La formacion de antidunas, en rios aluviales con lechos de arena, se ilustra en la
Figura 6.8, donde se observa un tren de antidunas de gran amplitud en el centro
del cauce del Rio Cuarto, a la altura de la ciudad del mismo nombre en la
provincia de Cérdoba.

Figura 6.8 Formacién de antidunas en el Rio Cuarto (Gentileza Dr. Nelso Doffo).

6.3.2.4 Diagrama de van Rijn

Van Rijn (1984b) consideré que las dimensiones de las formas de fondo, en
régimen inferior y transicional, son controladas por el transporte de fondo y
propuso una clasificacion en funcién del didmetro adimensional D: y un
parametro de transporte T, expresados como:

3 1 \2
D. = dso[(s‘zl)ﬂ T [;’J 1 (6.82) y (6.8b)
v e

En (6.8b) ux es la velocidad de corte critica y u’- es la velocidad de corte asociada
a la resistencia superficial o de grano (no confundir el superindice con el de una
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pulsacion turbulenta), la cual se calcula adoptando ks=3d, mediante la siguiente
ecuacion de resistencia al flujo de tipo logaritmico:

U 12h
— =5.75log| —— 6.9
u g(3d90J (6.9)

Van Rijn (1984b) establecié su diagrama de clasificacién de formas de fondo,
utilizando un gran ndamero de datos de experimentos en laboratorio y también
datos observados en diversos rios aluviales, el cual se presenta en la Figura 6.9.
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Figura 6.9 Diagrama para clasificacion de formas de fondo (van Rijn, 1984b).

Practicamente todos los datos utilizados por van Rijn se corresponden con lechos
de arena (2<D+<50 - 0.08 mm<ds)<2 mm), para régimen inferior y transicional,
tal como se observa en el diagrama de Figura 6.9. El diagrama muestra que los
rizos se forman para T<3 y solo para D«<10. Por otra parte, el barrido de dunas o
transicion se presenta para 15<T<25 y para T>25 comienza el régimen superior.
Sin embargo, en grandes rios aluviales de llanura (Parand, Mississippi, etc.), ain
en crecidas, el régimen inferior se mantiene (F~0.2-0.3) y se observa la presencia
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de dunas para T>25 (Garcia, 2008). En el rio Mississippi, por ejemplo, se observan
grandes dunas para valores de T del orden de 50 (van Rijn, 1996).

6.4 RUGOSIDAD ALUVIAL
6.4.1 Resistencia al flujo en rios aluviales con lechos de arena

La presencia de formas de fondo modifica en modo sustancial la resistencia al
flujo y la magnitud del transporte de sedimentos. Esto es significativo en el caso
de lechos con dunas y reviste particular importancia ya que se da en condiciones
de régimen subcritico, en rios de llanura con lechos de sedimentos
preponderantemente arenosos, generalmente navegables.

La evaluaciéon de la rugosidad es un aspecto que adquiere fundamental
importancia en muchos problemas de hidrédulica fluvial, tales como la estimaciéon
del transporte de sedimentos, la determinacioén de las tasas de erosién o depésito
de un rio, la determinacion de la curva altura-caudal en una determinada secciéon
de un rio aluvial, etc.

Cada una de las formas de fondo, descriptas en el punto anterior producen
distintas rugosidades, dependiendo del tipo, dimensiones de las mismas y
material del lecho.

Para un lecho plano puede asumirse que la altura de rugosidad equivalente ks, es
del orden de los didmetros mas gruesos presentes en el lecho: ke=ks(d), con d
representado, por ejemplo, mediante des, dss 0 doo.

En el caso de formas de fondo presentes en el lecho, y tomando el ejemplo de un
flujo que se desarrolla sobre dunas (ver Figura 6.10), la resistencia al flujo
consiste en dos partes:

i) La resistencia superficial asociada al tamafio de las particulas de sedimento,
como en el caso de fondo plano, denominada resistencia de grano, la cual es
funcién del diametro d, es decir, k' (d).

ii) La resistencia asociada a las ondulaciones del fondo, denominada resistencia de
forma, producida por la disipacion de energia localizada aguas abajo de la cresta,
la cual es funcién de la longitud de la duna A y de su altura A, es decir, k"(A,A).
En este caso, la altura de rugosidad equivalente se puede expresar como (van
Rijn, 1984b): ke=ks' (d) + ks" (1,A).
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zona de
__recirculacion

Figura 6.10 Esquematizaciéon de un lecho con dunas.

Por otra parte, el fenémeno de resistencia al flujo en lecho mévil descripto
anteriormente, puede abordarse considerando que la tension de corte total sobre el
fondo 1, se representa mediante la suma de una componente asociada a la
resistencia de grano: 1,' y una componente asociada a la resistencia de forma: 1", tal
como se esquematiza en la Figura 6.11 (Einstein, 1950; Einstein y Barbarossa, 1952;
Engelund y Hansen, 1967, Engelund y Fredsoe, 1982).

A
Figura 6.11 Descomposicién de la tensién de corte total sobre el fondo.

Las mayores resistencias de forma son producidas por dunas, tal como se
observa en el diagrama conceptual de Engelund y Hansen (1967) de Figura 6.12,
el cual relaciona las formas de fondo con las dos componentes de la tensiéon de
corte total sobre el fondo y la velocidad media de flujo.
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Figura 6.12 Relacion entre la tensioén de corte total sobre el fondo y la velocidad, en rios con lecho
movil (Engelund y Hansen, 1967).
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La tensiéon de corte total media sobre el fondo, en condiciones de flujo
permanente uniforme en un rio aluvial ancho (R=h), pude expresarse como:

1, =pghS (6.10)

por lo tanto, a dicha descomposicion se le puede hacer corresponder una
descomposicion de la profundidad h o de la pendiente S, de la siguiente manera:

=1, +1 =pg(h’+h")S=pgh(S'+S") (6.11)

consecuentemente, se puede realizar también una descomposicién de la
velocidad de corte u+, como se indica en las siguientes relaciones:

ul =./tp/p =-/gh'S =./ghS’ (6.12)
u/=./tj/p=+/gh"S =./ghsS" (6.13)

y el factor de friccién C (coef. adimensional de Chezy) se puede descomponer
considerando t=1p' + 1", con w=p u:2 = p U2/ Cs2, como:

, _pU’ , pU’
Ty =", Ty =", (6.14a), (6.14b)
cy cy?
1 1 1
— =+ 6.15

Es evidente que en lecho fijo (no deformable), se puede especificar de antemano
un coeficiente de rugosidad acorde con las caracteristicas del cauce y utilizar, por
ejemplo, la ecuacién de Manning, para determinar alguna variable de flujo
conociendo otras. Por ejemplo, si se conoce la pendiente, se puede asignar una
profundidad y determinar la velocidad. En lecho mévil, en cambio, el valor del
coeficiente de rugosidad no puede conocerse a priori, porque depende de las
formas de fondo, las cuales varian con la intensidad de flujo y por ende con el
transporte de sedimentos que le confiere sus caracteristicas.

Numerosas metodologias de calculo han sido desarrolladas para evaluar la
resistencia al flujo, en rios aluviales de lecho mévil con dunas, para condiciones
de flujo uniforme. A continuacion, se presentan las mas significativas.

6.4.1.1 Método de Einstein y Barbarossa

Einstein y Barbarossa (1952), (E&B), propusieron dividir: h=h'+h", por lo tanto,
de (6.12) y (6.13) se puede escribir que:

u =./t,/p=-/gh's (6.16)
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u =/t /p=-/gh"S (6.17)

El factor de friccion asociado a la resistencia de grano se calcula mediante:

U 11h’
Ct =— =5.75log (6.18)
Us des
A partir de datos de campo, especialmente de rios pertenecientes a la cuenca del
rio Missouri, E&B determinaron la siguiente relacién empirica para el factor de
friccién asociado a la resistencia de forma:

2
cr=Y _30 |t g0t (6.19)
ul N N

‘I"=i (s—1)gdg _ (5—1)dgs (6.20)

=

Ta u’ h'S

donde:

con: 0.5<¥’<40. Como ya mencionado precedentemente, el método se aplica en
lechos arenosos con formas de fondo tipo dunas.

Procedimientos de calculo (E&B)

SiS vy h son datos, U v C; deben calcularse (caso construccion h-Q lecho movil):

(a) Estimar h' (valor inicial menor que h);

(b) Calcular u+' con (6.16);

(¢) Calcular U con (6.18);

(d) Calcular ¥' con (6.20);

(e) Calcular u+" con (6.19);

(f)  Calcular h" con (6.17);

(g) Calcular: h=h'+h";

(h) Comparar h calculado con h dato, si son distintos estimar un nuevo h' y
repetir desde (b) hasta que concuerden;

(i)  Usar el altimo valor de U calculado;

(G)  Calcular C=U/u- (Coef. rugosidad de Manning: n=h1/6/Cs g05).

(k) Calcular g=U h.

Si g v h son datos, S v C; deben calcularse:
(a) Estimarh/

(b) Calcular U=q/h;

(¢) Calcular u' con (6.18);

(d) Calcular ¥' con (6.20);

(e) Calcular u+" con (6.19);

(f) Calcular: h"=h' (u+"/u+')2
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(g) Calcular: h=h'+h";

(h) Comparar h calculado con h dato, si son distintos estimar un nuevo h' y
repetir desde (c) hasta que concuerden;

(i) Calcular us=( u~2+ u-"2)05;

()  Calcular S=u2/gh;

(k) Calcular C=U/u+ > (n=h1/6/C; g05).

Si g v S son datos, h v Cs deben calcularse:

(a) Estimarh';

(b) Calcular u+' con (6.16);

(c) Calcular U con (6.18);

(d) Calcular h=q/U;

(e) Calcular ¥' con (6.20);

(f)  Calcular u+" con (6.19);

(g) Calcular: h"=h'(u"/u+")?

(h) Calcular: h=h'+ h";

(i) Comparar h calculado en (h) con h calculado en (d), si son distintos estimar
un nuevo h'y repetir desde (b) hasta que concuerden;

(G)  Calcular u=(ghS)°5;

(k) Calcular G=U/u+ = (n=h1/6/C; g05).

6.4.1.2 Método de Engelund

El método de Engelund (1966), (ENG), también descripto en Engelund y Hansen
(1967), utilizado por los autores como predictor de resistencia al flujo acoplado a
su ecuaciéon de transporte de sedimentos, se basa en las siguientes relaciones:

2
h 1. Us
I __| 6.21
) (621)

donde 1+ es la tension de corte adimensional total y 1+ es la tensién de corte
adimensional asociada a la resistencia de grano:

Ty u? hS
T = - - (6.22)
(Ps_P)gdso (S—l)gd50 (S_l)dso
' TL U;Z h'S
T = - - (6.23)
(Ps—P)gdso (5_1)9d50 (S_l)dso

La relacion empirica propuesta por Engelund para vincular '+ con 1+, védlida para
el caso de régimen inferior con formas de fondo tipo dunas; 0.1 <1:<1, es:

. =0.06 +0.41? (6.24)
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Posteriormente, Engelund y Fredsoe (1982), modificaron ligeramente la relacién
dada por (6.24) mediante: 7/ =0.06 +0.3772.

A partir de datos experimentales Engelund (1966) propuso la siguiente ecuacion
para el factor de friccion asociado a la resistencia de grano:

U 11h'
Ci=—=5751 6.25
= 09 (Zd J (6.25)

- =
65

%

Procedimientos de calculo (ENG)

SiS vy h son datos, U v C; deben calcularse (caso construccion h-Q lecho movil):
(a) Calcular 1« con (6.22);

(b) Calcular ' con (6.24);

(¢) Calcular h' con (6.21);

(d) Calcular u+' con (6.23);

(e) Calcular U con (6.25)

(f)  Calcular u- con (6.22);

(g) Calcular C=U/u- (Coef. rugosidad de Manning: n=h1/¢/Cs g05).

Si g v hson datos, S v C; deben calcularse:

(a) Estimarh/;

(b) Calcular U=q/h;

(c) Calcular u' con (6.25);

(d) Calcular t+' con (6.23);

(e) Calcular = con (6.24);

(f) Calcular: h'=h (t+'/ 1), relaciéon (6.21);

(g) Comparar h'calculado con h' estimado, si son distintos estimar un nuevo h'
y repetir desde (c) hasta que concuerden;

(h) Calcular u- con (6.22);

(i) Calcular S con (6.22): S=u+2/gh;

()  Calcular C=U/u- > (n=h1/¢/C; g05).

Si g v S son datos, h v Cs deben calcularse:
(a) Estimar h}

(b) Calcular u-' con (6.16) o (6.23);

(c) Calcular U con (6.25);

(d) Calcular h=q/U;

(e) Calcular ' con (6.23)

(f)  Calcular = con (6.24);

(g) Calcular: h=h'(t+/1"), relacién (6.21);
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(h) Comparar h calculado en (g) con h calculado en (d), si son distintos estimar
un nuevo h'y repetir desde (b) hasta que concuerden;

(i) Calcular u- con (6.22);

(G)  Calcular C=U/u+ > (n=hv/6/C; g05).

6.4.1.3 Método de White, Paris y Bettes
Basdndose en datos experimentales White, Paris y Bettes (1981), (WP&B),

propusieron la siguiente relacion empirica:
Foo—A

Z. 6.26
Fo —A (6.26)

fg —
Donde Fg; es el parametro de movilidad general de Ackers y White (1973):
o U 1-n
F = * 6.2
o [s-1)gdy [5.65Iog(10h/d35)} (6.27)

Fi; es la raiz cuadrada de la tension de corte adimensional:

Fo= o (6.28)

’ \/(5_1)9 dss

Donde Z+, n y A son parametros que depende del didmetro adimensional D-:

2. =1-0761—e 02" (6.29)
n=1-0.56 log D.
1<D. <604, 028 ., (6.30)
/D.
n=0
D. >60 — (6.31)
A=0.17
_1)g T
D. = d3{(s 21)9} 632)
A%

Procedimientos de calculo (WP&B)

Si S vy h son datos, U v C; deben calcularse (caso construccion h-Q lecho mdvil):
(@) Calcular Dy, Zs,ny A con (6.29 - 6.32);

(b) Calcular u-=(ghS)°5;

(¢) Calcular Fg con (6.28);
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(d) Calcular Fg con (6.26);
(e) Calcular U con (6.27);
(f)  Calcular C=U/u- (Coef. rugosidad de Manning: n=h1/6/C; g05).

Si g v h son datos, S v Ct deben calcularse:

(@) Calcular D+, Z-, ny A con (6.29 - 6.32);

(b) EstimarS

(c) Calcular U=q/h;

(d) Calcular u-=(ghS)°5;

(e) Calcular Fgs con (6.28);

(f)  Calcular Fg con (6.26);

(g) Calcular U con (6.27);

(h) Comparar U calculado en (c) con U calculado en (g), si son distintos estimar
un nuevo valor de S y repetir desde (b) hasta que concuerden;

(i) Calcular C=U/u+ > (n=h1/¢/C; g05).

Sig v S son datos, h v Cs deben calcularse:

(@) Calcular Dy, Zs, ny A con (6.29 - 6.32);

(b) Estimar h

(¢) Calcular U=q/h;

(d) Calcular u=(ghS)°5;

(e) Calcular Fg con (6.28);

(f)  Calcular Fg con (6.26);

(g) Calcular U con (6.27);

(h) Comparar U calculado en (c) con U calculado en (g), si son distintos estimar
un nuevo h y repetir desde (b) hasta que concuerden;

(i) C=U/u+ > (n=h1/¢/C; gb5).

6.4.1.4 Método de L.C. van Rijn

Van Rijn (1984b), (VR), analizé un gran namero de datos sobre dimensiones de
formas de fondo, principalmente en lechos arenosos con formas de fondo de tipo
dunas, y las correspondientes rugosidades, proponiendo:

% - 0.11(0';@ (1T )(25-T) (633)
% ~0.015 (dﬁoj (1-e T )(25-7) (6.34)

donde A es la altura de duna y A es su longitud. Por lo tanto, de (6.33) y (6.34) se
deduce que la longitud de la duna es 7.3 veces la profundidad de flujo h. El
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pardametro de transporte T ya fue definido precedentemente mediante la ecuacion
(6.8b). En (6.33) y (6.34) se asume que para T< 0y T>25 el lecho es plano, A=0.

Considerando la resistencia de grano y la resistencia de forma, van Rijn propone
evaluar la altura de rugosidad equivalente ks, de un lecho moévil en régimen
inferior y transicional mediante:

Ky =3dg +1.1A(1- ") (6.35)
Se nota que en condicion de lecho plano la relacion A/A es igual a cero, y por lo
tanto, k=3 doo (solo rugosidad superficial o de grano).

El coeficiente adimensional de Chezy o factor de friccién se calcula mediante:

C, - UB _5.75 log [fhj 6.36)

Procedimientos de calculo (VR)

Si Sy h son datos, U y C; deben calcularse (caso construccién h-Q lecho mévil):

(@) Calcular D+ con (6.8a);

(b)  Calcular ux (curva de Shields parametrizada por van Rijn, Capitulo 5);

(¢)  Estimar un valor inicial de U;

(d) Calcular u' con (6.9);

(e) Calcular T con (6.8b);

(f)  Calcular ks con (6.35)

(g) Calcular us=(ghS)o5;

(h) Calcular U con (6.36)

(i) Comparar U calculado en (h) con U estimado en (c), si son distintos iterar
repitiendo desde (c) hasta que concuerden;

()  Calcular C=U/u- (Coef. rugosidad de Manning: n=h'/¢/C; g0-5).

Si g v hson datos, S v C; deben calcularse:

(a) Calcular D+ con (6.8a);

(b) Calcular us (curva de Shields parametrizada por van Rijn, Capitulo 5);
(¢) Calcular U=q/h;

(d) Calcular u+' con (6.9);

(e) Calcular T con (6.8b);

(f)  Calcular ks con (6.35)

(g) Calcular u-con (6.36);

(h) Calcular S=u-2/gh;

(i) Calcular C=U/u- > (n=h1/¢/C; g05).
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Si g v S son datos, h v C; deben calcularse:

(a) Calcular D+ con (6.8a);

(b) Calcular us (curva de Shields parametrizada por van Rijn, Capitulo 5);

(c) Estimarh

(d) Calcular U=q/h;

(e) Calcular u<' con (6.9);

(f)  Calcular T con (6.8b);

(g) Calcular ks con (6.35)

(h) Calcular u-=(ghS)°5;

(i) Calcular U con (6.36);

()  Calcular h=q/U

(k) Comparar h calculado en (j) con h estimado, si son distintos estimar un
nuevo h y repetir desde (c) hasta que concuerden;

(I) Calcular G=U/u+ = (n=h1/6/C; g05).

6.4.1.5 Comparacion de la capacidad de prediccion de distintos métodos

White et al. (1981) compararon varios métodos de prediccion de resistencia al
flujo en rios aluviales. Considerando el porcentaje de los valores calculados de
los coeficientes de rugosidad total, que estdn dentro de un factor de 2 veces los
valores observados; White et al. (1981) concluyeron que el método de Einstein y
Barbarossa (1952) presenta el 21 %, el de Engelund (1966) el 83 % y el de White et
al. (1981) el 89 %.

Van Rijn (1984b) utilizé 1544 datos, divididos en 786 datos medidos en diversos
rios aluviales y 758 datos de laboratorio (h>0.1 m y 0.1 mm<d<1.5 mm), para
comparar la capacidad de predicciéon de los métodos de Engelund (1966), White
et al. (1981) y su propio método, Van Rijn (1984 b). Los resultados se muestran
en la Tabla 6.1, donde se observa el porcentaje del namero total de datos, que
presentan errores en la prediccion de Ct en los rangos 10 %, 20 % y +30 %.

Tabla 6.1 Porcentaje de datos que presentan errores de Cr en distintos rangos.

N Error 10 % en Cs Error +20 % en Cs Error +30 % en Cs
umero

de Datos

VR | ENG | WP&B | VR | ENG | WP&B | VR | ENG | WP&B

Rios (786) | 43 % | 25 % 33% | 74% | 47% | 58 % |89% | 62% | 79 %

Lab. (758) | 34 % | 37 % 33% | 56% | 65% | 54% |71% |75% | 66 %

Tot. (1544) | 39% | 31 % 33% | 65% | 56% | 56% |80% |68% | 73 %
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En la Tabla 6.1 se observa que el método de Van Rijn predice algo mejor que los
restantes métodos para el caso de datos de rios, mientras se observan resultados
comparables entre los tres métodos para el caso de datos de laboratorio.

Asimismo, en la literatura se encuentran diversos antecedentes sobre
comparaciones de diferentes métodos de evaluacion de la resistencia al flujo en
lecho mévil, como, por ejemplo, Karim (1995), Wu y Wang (1999), Yu y Lim
(2003), Yang et al. (2005), entre otros.

6.4.2 Resistencia al flujo en rios aluviales con lechos de sedimentos gruesos

Los rios aluviales con lechos de sedimentos gruesos (gravas, cantos rodados, etc.)
se distinguen de los rios aluviales de llanura con lechos de arena por la mayor
variabilidad espacial y temporal de sus paradmetros hidrdulicos y morfo-
sedimentolégicos. El flujo, generalmente supercritico, puede variar desde
altamente no-uniforme durante periodos de caudales medios y bajos a
medianamente uniforme durante las crecidas (Basile, 1995a,b; Bellos et al., 1995).

En dichos rios, caracterizados por pendientes elevadas, la profundidad de flujo es
generalmente baja. Consecuentemente, se observan fenémenos de rugosidad a
grande escala, a escala intermedia y a escala pequefia (Bathurst, 1981; Jarret,
1984). La escala de rugosidad puede variar desde pequefia (lechos heterogéneos
de arena y grava) a grande (lechos heterogéneos de guijarros y cantos rodados).
Bathurst et al. (1981) y Bathurst (1982) distingue las diferentes escalas de
rugosidad en funcién de la sumergencia relativa h/dsa:

- Pequena sumergencia relativa (rugosidad a grande escala): h/dss <1.2
- Sumergencia relativa intermedia (rugosidad intermedia): 1.2<h/dgs<4.0

- Alta sumergencia relativa (rugosidad a pequefia escala): h/dss>4.0

En el caso de pequefia sumergencia relativa (h/dsi<1.2) la resistencia al flujo se
debe principalmente al impacto de la corriente hidrica con los cantos rodados
grandes presentes en el fondo, a la perturbacién de la superficie libre del agua y a
los resaltos hidraulicos locales (Thorne, 1985).

La formacion de una estructura de voértices aguas abajo de cada obstaculo (cantos
rodados grandes) y la incorporacién de aire originan fuertes pérdidas de energia.
En este caso la corriente hidrica puede considerarse del tipo a chorro y estela con
una estructura sustancialmente tridimensional del campo de flujo (Bray, 1982). El
perfil logaritmico de velocidad es fuertemente perturbado (Bayazit, 1976; Jarret,
1990).
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Para sumergencia relativa intermedia (1.2<h/dss<4) los efectos de perturbacion
de la superficie del agua son bastante modestos, mientras que en el caso de alta
sumergencia relativa (h/dss>4), dichos efectos son practicamente despreciables
(Bathurst, 1985). Para alta sumergencia relativa (h/dss>4) la resistencia al flujo es
originada principalmente por la friccién sobre el sedimento del fondo (resistencia
de grano) y por la eventual presencia de micro y macro formas de fondo
(resistencia de forma), que originan separacién de la vena liquida, formacién de
vortices, etc. En los flujos caracterizados por sumergencias relativas pequenas e
intermedias discriminar entre los dos tipos de resistencia es arbitrario.

La turbulencia inducida por los elementos rugosos del fondo ha sido considerada
a través de la identificaciéon de una zona de estela en proximidad del fondo
(Nakagawa et al., 1989; Aguirre -Pe y Fuentes, 1990). Aguirre-Pe y Fuentes (1990)
identifican dos zonas en el perfil vertical de velocidades; en la zona de estela el
perfil es constante, mientras por encima de ésta el perfil se considera logaritmico.

La resistencia al flujo se refiere al proceso por el cual la rugosidad del lecho
controla la profundidad y velocidad de la corriente hidrica. Los coeficientes de
resistencia o rugosidad globales incluyen factores tales como inestabilidad de la
superficie libre, micro y macro formas de fondo, corrientes secundarias,
distribucién no uniforme de la tension de corte sobre el fondo, irregularidad de
las secciones, vegetacion, configuracion planimétrica, transporte soélido, etc.
(Jarret, 1984).

La resistencia al flujo es generalmente mayor en los tramos caracterizados por
pendientes elevadas. Jarret (1984), en funcién de las mediciones efectuadas en 21
rios en la regiéon de Colorado (EE.UU.), propuso la siguiente ecuacién empirica
para evaluar el coeficiente de rugosidad de Manning;:

n=0.32 Sp° RO (6.37)

La ec. (6.37) es valida para 0.002 < S, <0.052 y 0.15m <R <22 m, donde Sy es la
pendiente del fondo y R es el radio hidraulico.

6.4.2.1 Ecuaciones empiricas para evaluar la resistencia al flujo en fondo plano

Numerosas ecuaciones empiricas han sido propuestas para evaluar la resistencia
al flujo en condiciones de fondo plano (resistencia de grano). La mayoria de las
ecuaciones son expresadas en funcién de los coeficientes n de Manning, C de
Chezy o f de Darcy-Weisbach, los cuales se relacionan de la siguiente manera:

u Cc RY™ |8

o g Tn Tt

(6.38)
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Las ecuaciones de resistencia desarrolladas son del tipo semilogaritmico o del
tipo de potencia y hacen referencia a los mayores didmetros presentes en el lecho.
Bathurst (1981) sugiere utilizar ecuaciones del tipo semilogaritmico en el caso de
flujos con sumergencia relativa intermedia y alta, mientras que propone utilizar
ecuaciones del tipo de potencia en el caso de flujos con pequefia sumergencia
relativa. En general, el perfil logaritmico de distribucién de velocidades se

desarrolla para flujos con h/dss> 5 (Bayazit, 1982; Pitlick, 1992).

6.4.2.1.1 Ecuaciones del tipo semilogaritmico

- Bathurst (1985):
2=4+5.62|og[ij , 03<R <1
U dgs 84
- Bray (1979):
Y _0.701+6681l0g (ij , 25< <120
* d50 d65
- Hey (1979):

U h R -0.314 R
~ =159log| 2n" |, o, = 11.1(-} , 1
U, 35d, Noray dgs

- Thompson e Campbell (1979):
Y o 566-0566] < |log| 123 |, 512
R k d

U s 84

donde: kg=a dsp, con a variando entre 1.5 y 8.2.
- Griffiths (1981):

g:2.15+5.6Iog(1J , 1si£200
U. dso dsp

- Bathurst et al. (1981):

U B R h
= 1478, +1842| — |Blog| ——— |, —>1.2
Us % (dm)ﬂz g(l.Zd&,J dg,

(6.39)

(6.40)

(6.41)

(6.42)

(6.43)

(6.44)

con: B2=(B/h)7*2008), donde A es el area frontal de los elementos rugosos (cantos
rodados) por m? de lecho, B es el ancho de la secciéon transversal y h es la

profundidad de flujo.

- Bray y Davar (1987):
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Y _31457l0g (ij o (6.45)
U das dso

6.4.2.1.2 Ecuaciones del tipo de potencia

- Bathurst (1978):
U R 2.34 R
—=p|——1| , —<15 (6.46)
Us 0.365dy, dgy

con: B1=(B/h)7*1-008, donde A es el 4rea basal de los cantos rodados por m? de
lecho.

- Bray y Davar (1987):
V4
5:5.4(iJ , N (6.47)
Us dg, dso
- Bray (1979):
U h 02 h
~ =503 (—j , 25<—-<120 (6.48)
U des des

Para los rios aluviales con lechos de sedimentos gruesos las ecuaciones de
resistencia del tipo de potencia, muestran que, el exponente adopta valores de
1/4 en vez de 1/6 como sugiere la ecuaciéon de Manning-Strickler (1923). En
efecto, la ecuacion de Manning se expresa como (ver Capitulo 2):

1/6
Y_R (6.49)

U g
donde n” es el coeficiente de rugosidad de Manning asociado a resistencia de

grano, propuesto por Strickler (1923), expresado en funcion de do (Meyer-Peter y
Miiller, 1948):

n= %
26
Reemplazando (6.50) en (6.49) se obtiene:

U R
Y 8.3[—] (6.51)
U dgg

(6.50)
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La ec. (6.51) es idéntica a la ec. (2.109), obtenida en el Capitulo 2 a partir de la ley
potencial de distribucién de velocidades en vertical, si en ella se considera h=R y
ks=doo.

En la Figura 6.13 se exponen algunas de las ecuaciones de resistencia presentadas
en este Capitulo conjuntamente con la ecuacién (6.51) de Manning-Strickler.

. (6.39) —e—Ec. (6.40)"
g . (6.43) —a—Ec. (6.45)
2+ . (6.47) ——Ec. (6.48)"
. (6.51)

5 Rd 6

Figura 6.13 Comparacién de ecuaciones de resistencia al flujo para sedimentos gruesos.

6.4.2.2 Resistencia al flujo asociada a micro-formas de fondo

La resistencia al flujo asociada a micro-formas de fondo se observa cuando la
corriente hidrica logra modificar el cauce que la contiene, debido principalmente
al transporte del material incoherente que constituye el lecho; o cuando el lecho,
aun permaneciendo fijo, estd conformado por micro-formas de fondo estéticas,
las cuales se desarrollaron durante el transito de una crecida anterior.

Las formas de fondo relativamente planas no influyen significativamente en la
resistencia al flujo (Bathurst et al., 1983; Smart y Jaeggi, 1983). Datos presentados
por Pitlick (1992) y Dinehart (1992) indican que, para transporte de sedimentos
establecido, no muy elevado, la altura de rugosidad equivalente ks es
proporcional a un didmetro representativo de las clases mas gruesas presentes en
el lecho.

La resistencia de forma se torna importante para valores de la tensién de corte
sobre el fondo 3 veces mayor que la tension de corte critica (>3 i), (Griffiths,
1989). Debido al trasporte de fondo intenso y a las formas de fondo, la rugosidad
equivalente k; aumenta considerablemente (Dinehart, 1992). En tales
circunstancias ks deberia ser igual a la altura de la forma de fondo (Pitlick, 1992).

Griffiths (1989), basdndose en los datos de Smart y Jaeggi (1983), propuso la
siguiente ecuaciéon para la relacién entre la tensién de corte adimensional
asociada a la resistencia de forma, 1"+, y aquella referida a la resistencia de grano,
T
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13
T 7T _exp|-0.066 r:°-455[d1] {ﬂ} (6.52)
* 4

8 Txe

La ec. (6.52) es valida para 1.09<F<2.94; 5<h/ds<25y 3 %<5,<20 %; donde F es el
ntmero de Froude.

6.4.2.3 Resistencia al flujo asociada a macro-formas de fondo

La longitud de las micro-formas de fondo puede considerarse del orden de la
profundidad de flujo, mientras que la longitud de las macro-formas de fondo
(barras alternadas, secuencia de hoyas y rapidos, secuencia de escalones, etc.) es
del orden del ancho de la seccién transversal. Ademas, a grande escala espacial,
las pérdidas de energia de la corriente hidrica pueden ser causadas por
variaciones de la seccién transversal (contracciones y expansiones), etc.

Para caudales bajos, las formas de fondo influyen significativamente sobre el
perfil de la superficie del agua, la corriente hidrica presenta una fuerte no
uniformidad como resultado de secuencias de hoyas y rapidos (Parker y
Peterson, 1980; Jaeggi, 1984; Griffiths, 1989). El flujo sobre macro-formas de fondo
estdticas experimenta pérdidas de energia originadas por la formaciéon de
vortices, la incorporacién de aire, la tensién de corte sobre el fondo, las
contracciones, las expansiones y la formacién de resaltos hidrdulicos (Egashira y

Ashida, 1989).

Jaeggi (1983) propuso una descomposiciéon de la pendiente de friccion St en una
componente asociada a la resistencia de grano S¢ y otra asociada a la resistencia
de forma S¢”: S= S¢+ S¢”. En funcién de datos experimentales Jaeggi derivé la
siguiente ecuacion para el coeficiente de resistencia total de Darcy-Weisbach:

8 _o5l1_expl -GN _h
\ﬁ_2.5|:1 exp( dgosg-5ﬂln(12'27ad90j (6.53)

En los experimentos la pendiente del fondo vari6 entre 2 %<Sp<12 %, mientras la
sumergencia relativa varié entre 4<h/d<30. Los coeficientes empiricos { y a se
relacionan con la distribuciéon granulométrica del sedimento del lecho.

Egashira y Ashida (1989) modelaron el flujo en una secuencia de escalones, con
altura de los escalones igual a As, considerando separadamente los
correspondientes procesos de disipacion de energia en el tramo del rio. La
resistencia de grano la consideraron dominante en el tramo (L-l¢) y la resistencia
de forma en el tramo l. (ver Figura 6.14).
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flujo subcritico

) flujo supercritico

\ resalto hidraulico

w—-—ra.ﬁx{\ flujo transcritico
R i

Figura 6.14 Flujo sobre una secuencia de escalones (Egashira y Ashida, 1989).

Egashira y Ashida propusieron determinar el coeficiente de Darcy-Weisbach '
asociado a la resistencia de grano, mediante:
- 8

f = 6.54

[6 +2.5In(h/k, ) 659

Mientras que, en el tramo de longitud l. el coeficiente de Darcy-Weisbach {”,
asociado a la resistencia de forma, fue expresado mediante la siguiente ecuacién:

f =4KE, (%J (6.55)
donde h es la profundidad del flujo promediada en el tramo de longitud L. Los
coeficientes empiricos K=6 y E,=0.08 se vinculan con los efectos disipativos
inducidos por la estructura de vortices y por la incorporacion de aire

respectivamente.

El coeficiente de resistencia total f de Darcy-Weisbach, ponderado en el tramo de

longitud L, se expresa como:
f = I—ejf"+(1—l—e]f' (6.56)
L L

sustituyendo (6.54) y (6.55) en (6.56) se obtiene:

f :KI_E}”( E"[%}r(l_l_ij 6 +2.5|i(h/ks)]2 ©57

El coeficiente de Darcy-Weisbach asociado a la resistencia de grano puede ser
expresado en funcién de las ecuaciones presentadas en el punto 6.4.2.1. Por
ejemplo, utilizando la ecuacion del tipo de potencia de Bray (1979), valida para
2.5 <h/de <120, se obtiene:
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d 0.536
f'=0.316 (f] (6.58)

sustituyendo (6.54) e (6.58) en (6.56) se determina f para el tramo de longitud L

como:
0.536
f= ('—6)4 KE, [i) +0.316 (1 - '—ej [dﬂj (6.59)
L h L)L h

Para 0.3<h/ds:<1, Bathurst (1985) propuso la siguiente ecuaciéon para la
resistencia de grano:
, 8

=l 562109 (h/dy P (660

Andlogamente a los casos precedentes, el coeficiente f en funcion de la ecuacion
de resistencia de grano de Bathurst resulta:

f= (I_E}m E”[%} ! (1 - Ifej [4+5.62 I:g (h/dg, ) ©eh

En el caso de resalto hidraulico, Egashira y Ashida sugieren adicionar a f el
siguiente término:

84H,
—— 6.62
= (6:62)

donde AH; es la pérdida introducida por el resalto.
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CAPITULO7
TRANSPORTE DE SEDIMENTOS DEL LECHO

7.1 INTRODUCCION

El transporte de sedimentos del lecho puede ser dividido en transporte de fondo y
transporte en suspension. Los dos modos de transporte de material del lecho tienen
influencia en los procesos de erosion y sedimentacién de rios aluviales.
Numerosas ecuaciones han sido propuestas para calcular el transporte de
sedimentos en funcién de las caracteristicas morfolégicas, hidraulicas y
sedimentolégicas, locales de los cursos de agua. La validez de las mismas es
limitada al rango de variaciéon de los parametros hidrodindmicos y
sedimentolégicos para los cuales han sido verificadas. Generalmente, cuando se
superan dichos limites, proporcionan valores de transporte notablemente
distintos a los medidos.

Tal comportamiento es comprensible si se piensa en la variabilidad de los
parametros en juego, cuando se pasa, por ejemplo, de rios aluviales de llanura
(régimen subcritico, velocidad del orden del metro al segundo, no-uniformidad
granulométrica moderada, didmetro medio del orden del milimetro), a rios
aluviales montanos y pedemontanos (régimen supercritico, velocidad de varios
metros por segundo, acentuada no-uniformidad granulométrica, didmetro medio
del orden del decimetro). Es decir, en condiciones extremadamente diferentes en
lo que respecta al rol de las fuerzas viscosas, la influencia de las formas de fondo
sobre la resistencia al escurrimiento, los efectos de la no-uniformidad
granulométrica, etc. (Basile, 2000b). Este dltimo efecto juega un rol fundamental
porque condiciona en buena medida las caracteristicas de resistencia al flujo,
degenera el perfil de velocidad cercano al fondo, induce fenémenos de proteccion
y exposicién, acorazamiento dindmico, etc. Es recomendable que, para
aplicaciones précticas de las ecuaciones, se realicen ciertos ajustes y calibraciones
con datos medidos (ver Capitulo 4).

Las ecuaciones proporcionan el transporte de sedimentos en condiciones de
equilibrio, es decir, en condiciones de flujo permanente y uniforme tanto para la
corriente hidrica como para el sedimento. El transporte sélido en condiciones de
equilibrio se denomina también capacidad de transporte, es decir, la cantidad de
sedimentos del lecho que la corriente hidrica puede movilizar aguas abajo en
funcion de los parametros hidrodinamicos y sedimentolégicos locales del rio.
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Las ecuaciones desarrolladas para sedimentos uniformes y cuasi-uniformes
(0g<1.4), aplicadas en los casos de sedimentos fuertemente no-uniformes,
esquematizando el lecho como monogranular mediante la utilizacién de un
diametro representativo (por ejemplo, dso, dm o dg) no han conducido a
resultados satisfactorios, en particular para condiciones hidrodindmicas no muy
distantes de las criticas para el inicio de movimiento (Basile, 1990). En estos casos
es necesario adaptar las ecuaciones existentes para el célculo del transporte por
clases granulomeétricas o derivar nuevas relaciones, como la de Parker (1990).

7.2 TRANSPORTE DE FONDO

La mayoria de las ecuaciones pueden presentarse basicamente como relaciones
entre dos grupos adimensionales. Uno de ellos relacionado al transporte y otro
relacionado al flujo. El relacionado al transporte se denomina transporte
adimensional de Einstein (Einstein, 1950):

o= 7.1)
(s-1)gd?®

donde qp: transporte de fondo volumétrico (volumen soélido, es decir, sin vacios)
por unidad de ancho de las particulas de didmetro d, g: aceleraciéon de la
gravedad y s: gravedad especifica del sedimento (s=ps/p), siendo ps: densidad
del sedimento y p: densidad del agua (definida en el Capitulo 3).

El otro grupo relacionado con el flujo hidrico es el pardmetro de Shields o tension de
corte adimensional, definido en el Capitulo 5:

- 7, _ ol
" (p-p)gd  (s-1)gd

donde 1 tensiéon de corte sobre el fondo, u« velocidad de corte, y las demas
variables ya han sido definidas.

(7.2)

De manera tal que, el transporte adimensional es una cierta funcién de la tension
de corte adimensional:

@=1(z) (7.3)

En el Capitulo 6 se vio que la tensién de corte total sobre el fondo puede ser
dividida en tension de corte asociada a la resistencia de grano y tensién de corte
asociada a la resistencia de forma. En caso de formas de fondo, sobre todo dunas,
tal discriminacién es muy importante. Es evidente que la tension de corte
asociada a la resistencia de forma no contribuye al transporte, solo la tension de
corte asociada a la resistencia de grano tiene importancia en el proceso.
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La medicién de profundidad y pendiente brindan la tension de corte total sobre
el fondo, por lo tanto, en el caso de formas de fondo, las ecuaciones de transporte
requieren una reduccién de la tensiéon de corte total, a un valor relevante para el
transporte. El factor de reduccién, ., se denomina factor de formas de fondo y
muchos autores lo usan como un término de cierre o factor de ajuste. El mismo
se puede determinar a partir de la relacién entre la tensién de corte adimensional
asociada a la resistencia de grano t+' y la total t-.

Reemplazando en (7.2) la velocidad de corte asociada a la resistencia de grano,
u'==U/C'=U/(C'/g"5%), donde U es la velocidad media de flujo, C{ es el factor de
friccién para resistencia de grano o coeficiente de Chezy C' adimensional (ver
Capitulo 6), y haciendo lo mismo, pero con la velocidad de corte para la
resistencia total, se obtiene:

u? u?
T = , Te = 7.4a),(7.4b
C”?(s—-1)d C*(s—1)d (742),(7.40)
Realizando la relacién entre (7.4a) y (7.4b) se determina:
C 2
o= T, H, = (EJ (7.5a),(7.5b)

En caso de lecho plano: C=C' = =1 > 1-'=1+; en caso de lecho con formas de
fondo: C<C' > <1 > 1+'<1+. Cabe senalar que, el coeficiente de Chezy es un
coeficiente de resistencia por “conduccién”, es decir, un aumento de la resistencia
implica una disminucion de C y viceversa.

Debido a la interaccién mutua entre variables de flujo, dimensiones de formas de
fondo y transporte de sedimentos; la rugosidad del lecho no puede especificarse
a priori, por lo tanto, las ecuaciones de transporte generalmente estan asociadas a
un predictor de resistencia, como los que se presentaron en el Capitulo 6.

7.2.1 Ecuacién de Meyer-Peter y Miiller

La ecuacion de Meyer-Peter y Miiller (1948), MP&M, es una relacién empirica
basada en el exceso de tensién de corte adimensional. La misma fue verificada
con datos experimentales utilizando sedimentos uniformes y no uniformes con
didmetros comprendidos entre 0.4 mm y 28.65 mm.
R "— YR (7.6)
(s—1)gd®

donde la tensién de corte adimensional critica es: 1=0.047, es decir, ligeramente
inferior al valor de 0.06 que da la curva de Shields para flujo turbulento
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completamente desarrollado (ver Capitulo 5) y t'- ya fue definido anteriormente
como: t»=p,1+ Para 1'+<0.047 el transporte es nulo.

Por comparacién de resultados de transporte con lecho plano y con formas de
fondo, MP&M propusieron la siguiente expresion para el factor de formas de

fondo:
n' 3/2
He = [_j (77)

n

donde n’: coeficiente de rugosidad de Manning-Strickler asociado a la resistencia
de grano y n: coeficiente de rugosidad total, dados por:
16 2/3 o2
n'= 9o , N= RTS (7.8a), (7.8b)
26 U
La relacién (7.7), que expresa el factor de formas de fondo, puede derivarse a
partir de la ecuacién de Manning y de la ecuacién de tensiéon de corte
adimensional o parametro de Shields. Se observa que, en caso de lecho plano:
n=n' — w,=1 — 1+'=1+; en caso de lecho con formas de fondo: n>n' — Y,<1 — T+'<T=.
Cabe recordar que, un aumento de la resistencia al flujo implica un aumento del
coeficiente de rugosidad de Manning y viceversa.

Para sedimentos no uniformes o heterogéneos, MP&M sugieren esquematizar el
sedimento lecho como monogranular utilizando en (7.1) y (7.2) el didmetro
medio aritmético, dm, como didmetro caracteristico o representativo. Para
sedimentos heterogéneos cuasi-uniformes (c;<1.4) tal esquematizacion puede ser
valida, en cambio, la misma no es adecuada para sedimentos del lecho no
uniformes con elevados valores de oy especialmente cuando se verifica una
condicién de flujo cercana a la critica para el movimiento incipiente (Gémez et
al., 1989; Basile, 1990, 2000).

Wong (2003) v Wong y Parker (2006) efectuaron una revisién, limitada
exclusivamente a los datos de MP&M (1948) correspondientes a lecho plano, y
obtuvieron una expresion de la ecuaciéon de MP&M que mejor ajusta a dichos datos:
d=——I 493z, —0.047)"° 7.9)
(s—1)gd*

En el caso de conservar el valor original del exponente del término de exceso de
tensioén de corte adimensional, propusieron:

®- % —3.97 (z. —0.0495)" (7.10)
s—1)gd
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Es decir, propusieron modificar el coeficiente de proporcionalidad y el
exponente, ec. (7.9), o el coeficiente de proporcionalidad y la tensién de corte
adimensional critica, ec. (7.10); demostrando que la correccién de 1+ introducida
por MP&M es innecesaria en el caso de lecho plano.

Aunque sefialan que la ecuacion original (7.6) de MP&M ajusta bien para todos
los datos utilizados para su calibracién (incluidos los de lecho plano), ya que al
especificar un coeficiente de proporcionalidad casi el doble del consignado en
(7.10), deben forzar el ajuste en esa zona disminuyendo innecesariamente la
tension de corte adimensional total.

7.2.1.1 Ecuacion de MP&M modificada para sedimentos no uniformes

La ecuacion de MP&M (1948), adaptada para calcular el transporte por clases
granulométricas corrigiendo la tension de corte critica de cada clase e
introduciendo la correspondiente fraccién f;, puede ser expresada de la siguiente
manera (Basile, 2000b):
o= b _gf(z ¢ 0047)” (7.11)
(s-1)gd;
con:

u?

T =M T = 7.12

A T g (7.12)

donde el subindice i estd indicando la i-ésima clase en que se divide la

distribucién granulométrica del sedimento del lecho (i=1,2,...N) y &q es el

coeficiente de proteccién-exposicion de Egiazaroff (1965), modificado por Ashida

y Michiue (1972) para valores de di/dm<0.4, el cual puede ser expresado como
(ver Capitulo 5):

(7.13)

ci

_Jo.85(d;/d, )" (d,/d,)<0.4
|[1+0.78210g(d. /d ) (d./d,)>0.4

El coeficiente dado por la ec. (7.13) producird un aumento (disminucién) de la
tensién de corte adimensional critica para aquellas particulas que presentan
didmetros menores (mayores) que el didmetro de referencia dm.

El transporte global se obtiene efectuando la sumatoria sobre el namero total de
clases granulométricas N:

N
Gy = D0 (7.14)
i=1
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La composicion granulométrica del transporte (fi7; i=1,2,..,N) puede ser calculada
como:

fr =i i (7.15)

N
% ZQbi
i-1

Para evaluar el ntimero minimo de clases granulométricas (N minimo), que debe
utilizarse para acotar el error en el célculo del transporte (error debido a una
discretizacion insuficiente de la distribucién granulométrica); se puede utilizar la
siguiente férmula asociada a la ec. de MP&M (Basile, 2001):

N =0.150, +5.48 f+3.96 (7.16)

donde o es el desvio estandar geométrico de la distribucién granulométrica y 8
la asimetria adimensional elevada al cuadrado: f=(S«y/04* )2, ver Capitulo 3.

La ec. (7.16) es util para optimizar tiempos de célculo en los modelos de
simulacién numérica de procesos de erosién/sedimentacién y cambios de
composicion granulométrica del lecho. La misma puede utilizarse como criterio
para fijar el N minimo cuando se utilizan ecuaciones de transporte que se basan
en el exceso de tension de corte (Basile, 2001).

7.2.2 Ecuacion de Ashida y Michiue

Ashida y Michiue (1972), A&M, propusieron una ecuacion semiempirica para
evaluar el transporte de fondo y la verificaron utilizando sedimentos uniformes,
en el rango de arenas y gravas, con didmetros comprendidos entre 0.3 mm y 7
mm. La misma puede expresarse como:

@ =17 (1—ﬁj [1— T—J (7.17)
Tx Tx

donde @ y 1+ se evaltian con (7.1) y (7.2) respectivamente, especificando d=dm,
siendo dm el didmetro medio aritmético del sedimento del lecho. La tensién de
corte adimensional critica es: 1+=0.05. La ecuacién (7.17) es similar a la ecuacion
propuesta por Engelund y Fredsge (1982) para arenas.

Para calcular el transporte de fondo por clases granulométricas; A&M
introdujeron una modificacién en el coeficiente de proteccién-exposiciéon de
Egiazaroff (1965), ya presentado en la ec. (7.13). La ecuacién se expresa como
(Ashida y Michiue, 1972; Fujita et al., 1989, Suzuki y Kato, 1989):
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% :qbi[(s—zl)g] 171, [1_ fci0-05j (1_ /MJ (7.18)
[ u; Twj Txi

Se observa que el transporte adimensional (primero dos términos) es
independiente del diametro. El coeficiente de proteccién-exposicién es definido
por la ec. (7.13).

En caso de reducciéon de la tension de corte total sobre el fondo, la velocidad de
corte asociada a la resistencia de grano se expresa como (Fujita et al., 1989):

U {5.75 log (ﬁhzr)ﬂ (7.19)

donde 1+ es la tensién de corte adimensional asociada a dm.

Andlogamente al caso anterior, se puede aplicar la férmula (7.16) para estimar el
nimero minimo de clases granulométricas. La (7.14) permite determinar el
transporte global y la (7.15) la composicién granulométrica del transporte de fondo.

7.2.3 Ecuacién de L.C. van Rijn

La ecuaciéon de van Rijn (1984a) fue derivada a través de anadlisis tedricos, y
verificada con datos de laboratorio y de campo, utilizando arenas cuasi-
uniformes con didametros comprendidos entre 0.2 mm y 2 mm:

2.1
% _o053 (7.20)

\/(5_1)9 d530 D.

El didmetro adimensional D- y el parametro de transporte, ya definidos en el
Capitulo 5, se expresan mediante:

vs N2
D. = dso[w} , T= (;’—J ~1  (721a)y (7.21b)
1% -

C

donde dso es el diametro del sedimento del lecho para el cual el 50 % es mas fino,
u' es la velocidad de corte asociada a la resistencia de grano, la cual se calcula
adoptando ks=3ds, mediante:

-1
12h
u. =U|[575log| —— 7.22

90

y ux es la velocidad de corte critica:
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U, =-/t..(s—1)gd (7.23)

donde 7t se determina a partir de la curva de Shields, parametrizada por van
Rijn (1984a) en funcion de D+ (ver Capitulo 5).

Van Rijn (1984c), también propuso una segunda ecuacién simplificada en funcién
del exceso de velocidad media del flujo U:

% _0.005 Lcos (dﬂ] (7.24)
Uh [(s-1)gdy]" h
con la velocidad media critica U, expresada mediante:

12h
U =u,. |5.75l0 7.25
e[ 2] o

90

donde u-. se determina con (7.23). Basile (2000b) adapté la ecuacién (7.24) para
calcular el transporte por clases granulométricas corrigiendo la velocidad media
critica con un coeficiente de proteccidn-exposicion del tipo de potencia.
Posteriormente la evalué utilizando datos medidos de laboratorio y de campo,
obteniendo resultados satisfactorios.

7.2.4 Ecuacion de Parker

Parker (1990) desarrollé una ecuacién de transporte fraccional de sedimentos no
uniformes gruesos (gravas, guijarros, etc.), a partir de los datos de transporte de
fondo medidos en el Oak Creek (Milhous, 1973). La ecuacién se expresa como:

0.00218 f, G(p,) (7.26)

W =

donde W es el transporte adimensional para la i-ésima clase, dado por:

« D, ils=1
Wi — Tﬁ/lz — qbl [(uf )g] (727)

y la funcién G(¢;) se expresa mediante:

5474[1-(0.853/ ¢,)] @ >1.59
G(p,)=1{exp[L4.2(p, ~1)-9.28(p, ~1F] 1<p <159 (7.28)
Pl g <1

donde ¢; se expresa mediante el producto entre un parametro w, la relacién entre
la tensiéon de corte adimensional (t+) y la tensiéon de corte adimensional de
referencia (1+) y un coeficiente de proteccion-exposicion (di/ dg):
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d —0.0951
a0
7., )l d o

donde dg es el didmetro medio geométrico del sedimento del estrato superior del
lecho (ver Capitulo 3), t4=0.0386, t- se determina con (7.2) adoptando d=d; y o se
expresa como:

%y
o=1+—"(w,-1) (7.30)
Oy

o)
donde o, es el desvio estandar aritmético del sedimento en escala ¢ (ver Capitulo
3) y @ y Op se determinan en funciéon de C=t+/1+, mediante las siguientes
expresiones, derivadas a partir del ajuste de curvas de regresiéon por tramos a las

representaciones graficas de Parker (1990):

1.011 0<¢ <094
o 0.8433¢° -3.2609,% +3.8652¢ —0.4414  0.94<( <15 731)
®]-00294¢°+0.297¢? ~1.0408¢ +1.8583  15<¢ <3 '
0.453(1+0.94 £ °%%) £>3
0.816 0<¢ <094
~1.204¢° +4.7165¢2 ~5.5559¢ +2.8706  0.94<¢ <15
%4 T 100873¢° 0712007 420172 ~06318  15<c<3 D
1.501(1—0.3065¢ 1) £>3

La ecuacién (7.26) se aplica solo a la fraccién gruesa del sedimento que compone
el estrato superior del lecho, es decir, si el mismo presenta una cierta cantidad de
arena, ésta debe ser removida a partir de una normalizacién de la distribucién
granulométrica: f; no=f; (4>2 mm)/ (1-Zf; (d:<2 mm). El transporte global se calcula
con la (7.14) y la composicién del transporte de fondo con la (7.15).

7.2.5 Ecuaciéon de Rickenmann

A partir de estudios en canales experimentales con fuerte pendiente (7 %-20 %),
sedimentos en el rango de gravas con dn=10 mm y arcillas en suspensién,
Rickenmann (1989) propuso la siguiente ecuacion:

0.2
-3t (d—%] o (r. — 7., ) F* (7.33)
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donde ® y - se evaltian con (7.1) y (7.2) respectivamente adoptando d=dw; doo y
d3o son los didmetros del sedimento del lecho para los cuales el 90 % y 30 % son
mas finos, respectivamente.

Rickenmann (1989) contrasté la ec. (7.33) con sus datos experimentales,
conjuntamente con los datos de transporte diluido de MP&M (1948) y Smart y
Jaeggi (1983), estableciendo el valor de tension de corte adimensional critica de
acuerdo a ambos autores; los resultados obtenidos fueron muy satisfactorios.

7.2.6 Direccion del transporte de fondo

En presencia de un lecho con pendiente transversal, la influencia de la gravedad
actuando sobre el sedimento que se mueve por el fondo hace que la direccién del
vector transporte de fondo no coincida con la direccién del vector de tensién de
corte sobre el fondo (ver Figura 7.1).

Cuando se plantea la continuidad sélida en un esquema bidimensional
horizontal (2DH), es necesario representar esta situacion para poder
descomponer el vector de transporte de fondo en sus componentes longitudinal y
transversal, es decir:

Ooy =[G/ COSY , Gy, =|0,|SENY (7.34a) y (7.34.b)

donde |qv| es el médulo del vector transporte de fondo, qux y quy son las
componentes del vector transporte de fondo en las direcciones x (longitudinal) e
y (transversal) respectivamente y y es el dngulo que forma el vector transporte
de fondo con la direccién x.

Qv
9oy

Th

(bx

Figura 7.1 Representacion de direcciones de 7y y qp.

El angulo y se obtiene a partir de la siguiente expresién (Olesen, 1987; Crosato,
1990; Tsujimoto, 1999):

oz
tgy =tgf -G —2 (7.35)
oy

donde z es la cota del fondo; 6 es el dngulo entre el vector de tensién de corte
sobre el fondo y la direccion x:
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\%
g =— 7.36
9= (7:36)

con U y V: velocidades medias en la vertical (componentes del vector velocidad)
en las direcciones x (longitudinal) e y (transversal) respectivamente (ver Capitulo
2).

En (7.35) G es una funcién del médulo del vector tensién de corte adimensional:

|rb| B U2+v?
(ps —pw)g dso C2 (S _1)d50

T*_

(7.37)

donde |t| es el médulo del vector de tension de corte sobre el fondo,
| U|=(U2+V2)1/2 es el médulo del vector velocidad y C es el coeficiente de Chezy.

Algunas de las expresiones que se encuentran en literatura para la funcién G son
las siguientes:

- Ikeda y Nishimura (1985): G = M T (7.38)
ﬂ‘s Hy Tx

con As factor de correccion (=0.59); pa: coeficiente de friccion dindamica de
Coulomb (0.4 - 0.7); C/Cp: relacién entre el coeficiente de alzamiento y el de
arrastre (=0.85).

4 2 1

-Od d (1986): G=— K , k=04 7.39
gaard (1956) 3127 o | =)
. E
- Struiksma (1988): = (7.40)
0.85,/|z.

con E=1 (rios aluviales), E=0.5 (canales de laboratorio).

- Parker y Johannesson (1989): G= % T;f (7.41)
My T

con f+: coeficiente de correccién (0.59-1.19).
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1 X
- Hasegawa (1989): G=—" |bc (7.42)
V Hs Hy T
con ps: coeficiente de friccion estatica de Coulomb.
i
- Sekine y Parker (1992): G= 0.75(2.*C J (7.43)
T
1( h 03 1
- Talmon et al. (1995): G== (—] — (7.44)
9\d,, .

7.3 TRANSPORTE EN SUSPENSION

A diferencia del transporte de fondo, el transporte en suspensiéon puede ser
sujeto a procesos de difusiéon debido a la turbulencia del campo de flujo. La
ecuacion de adveccion-difusion de sedimentos en suspensién 3D, promediada en
el periodo de la turbulencia, se expresa como (Garcia y Parker, 1991):

oc, ouc, OVC, N OWC, owg, 0 (U,C,)

S
S

+ + —
ot OX oy 0z 0z OX

- %(v’ c )— % (w c;) (7.45)

donde ws es la velocidad de caida de la particula de sedimento (Capitulo 3);
U,vV,W yC,son las velocidades de flujo y la concentracion volumétrica de
sedimentos en suspensién, promediadas en el periodo de la turbulencia (en el
sentido de Reynolds, ver Capitulo 2); u'_C;,V'_C;,W'_C; representan el producto de

las fluctuaciones turbulentas de velocidad y concentracion en x, y, z
respectivamente, promediado en el periodo de la turbulencia.
7.3.1 Perfil de distribucion de concentracion de sedimentos en la vertical

La ecuacién que describe el perfil vertical de concentracion de sedimentos en
suspension en condiciones de equilibrio, es decir, flujo permanente y uniforme en
un canal rectangular ancho con transporte en suspension invariable en el tiempo
y el espacio, se escribe como:

-w,C, +w'c, =0 (7.46)

Como relacion de cierre se puede utilizar la ley de Fick (ver Capitulo 2):
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w'c, =—¢ dzs (7.47)
Por lo tanto, reemplazando (7.47) en (7.46) se obtiene:
_ dc,
W, C, +¢&, dzs =0 (7.48)

La ec. (7.48) esta indicando que el flujo de sedimentacién (primer término), se
equilibra con el flujo hacia arriba producido por el efecto de la turbulencia
(segundo término). Este dltimo se dirige hacia arriba para gradientes de
concentracion negativos (ver ec. (7.47)), consecuentemente, la concentracion de
sedimentos en suspensién en equilibrio decrece a medida que z se incrementa
(ver Figura 7.2). La turbulencia produce la difusiéon de sedimento desde las zonas
de alta concentracion (cerca del lecho) hacia las zonas de baja concentracion
(cerca de la superficie del agua).

A
V4

u(z)

A 4
R R R R R
B S A A AR 0]

Figura 7.2 Perfil de concentracién de sedimentos en suspension en equilibrio.

Para resolver la ec. (7.48), Rouse (1937) asumié que el coeficiente de difusion
turbulenta del sedimento & es igual al coeficiente de difusion turbulenta de
momentum de la fase fluida &m, obtenido en el Capitulo 2:

gs(z)zgm(z)zxu*z(l—%j (7.49)

donde k=0.4 (constante de von Karman) y la velocidad de corte total es
u*=(ghs)0.5'

Reemplazando (7.49) en (7.48) y presentando la integracion:
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jdﬁ (7.50)

¢ h
— o [ d
C Otr!z(h—z) :

S

donde a es un nivel de referencia a partir del fondo y o, es un coeficiente
adimensional denominado pardmetro de suspension o niimero de Rouse (Rouse, 1937):

o = (7.51)

CS(Z):Hh—zj( a H“ 752
C,, z Nh-a

donde T, es la concentracién en correspondencia con el nivel de referencia a
cerca del lecho.

Integrando se obtiene:

El coeficiente de difusién turbulenta, dado por (7.49), describe una funcién
parabdlica en vertical. Para representar mejor los perfiles de concentracion
observados, van Rijn (1984b) adopt6 un valor constante de em(z) para z/h=0.5, o
sea, especificé un perfil parabélico en la mitad inferior de la vertical y un perfil
constante en la mitad superior.

El valor constante de em(z) para z/h=0.5 fue igual al méximo, el cual se presenta
para z/h=0.5, es decir, de (7.49) se obtiene: &ms=0.25xu-h. Realizando la
integracion se obtiene (van Rijn, 1984b):

c.(z) [a(h-2)]"
. _[z(h—a)} . 2/h<05 (7.53a)

Sa

Cs(z)z[haJ“r exp|:—4ar[:]—0.5):| , z/h=05 (7.53b)

La ec. (7.52) es idéntica a la (7.53a) solo que esta tltima se aplica para z/h<0.5.

En la Figura 7.3, en linea continua, se observa la representacién de la ec. (7.52)
derivada por Rouse (1937), conjuntamente con la modificacion de van Rijn
(1984b), dada por (7.53a) y (7.53b), representada en linea de trazos y puntos.

Se nota que la modificacién introducida por van Rijn rectifica el perfil en la parte
superior. Dicha rectificacién no es significativa para valores elevados de oy,
digamos o.>1, es decir, para perfiles de concentracién poco desarrollados, o sea
para valores bajos de la relacién u-/ws.
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15T - ~ 3 T
1 \ \ \ ! I
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Figura 7.3 Representacion de (7.52) y (7.53) para diferentes valores de a..
A partir de la Figura 7.3, es posible fijar un criterio aproximado para describir el
desarrollo del perfil de concentracién de sedimentos en suspension, tal como se

observa en la Tabla 7.1.

Tabla 7.1. Criterio para describir desarrollo de perfil de sedimentos en suspension.

Our us/ws Descripcion
3.0 0.83 Fase inicial de la suspensién (no representado en Fig. 7.3)
1.6 1.56 Comienzo de desarrollo del perfil de concentraciéon
0.8 3.13 Concentracién en superficie mayor que cero
0.2 12.5 Perfil de concentracién completamente desarrollado
0.02 125 Perfil de concentracién cuasi-uniforme en vertical

7.3.2 Transporte en suspensién determinado integrando el producto #(z) C, (z)

Si el perfil de velocidades (z) y el perfil de concentracién de sedimentos en
suspension C, (z) son conocidos, el transporte de sedimentos en suspensién por
unidad de ancho gs puede ser calculado por integraciéon de la siguiente manera:

h

q = [¢.(2)u(z)dz (7.54)

La resolucion de (7.54) no puede ser realizada por integracién analitica, sino por
integracion numérica. Para realizar la integracion numérica se requiere
determinar la distribucién de velocidad en la vertical G(z), la cual puede
obtenerse a partir del perfil logaritmico o potencial, con algunas de las
ecuaciones vistas en el Capitulo 2. Por otra parte, el perfil de concentracion C, (z)

se puede determinar a partir de (7.52) o (7.53a,b), para lo cual es necesario
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conocer la concentraciéon en correspondencia con el nivel de referencia a cerca del
lecho, csa, no especificada en el andlisis de Rouse (1937). Algunas férmulas
practicas para determinarla son:

de, T*°
- Van Rijn (1984b): C,, =0.0152 —
a D’

(7.55)

con a=0.5 A (A: altura de duna) o a=3ds si no existen formas de fondo y
considerando que a no debe ser menor que un valor minimo dado por amin=0.01h;
D: y T fueron definidos precedentemente mediante las ecs. (7.21a) y (7.21b).

. _ AZu5 N
- Garcia y Parker (1991): Co =75~ » Ly =
1+ AZ, Ws
0.3
donde a=0.05 h, A=1.3 x 107, la velocidad de corte asociada a la resistencia de

grano u'- se determina con (7.22) considerando ks=2ds, la velocidad de caida ws y
el didametro adimensional D- se calculan considerando d=dso (Garcia, 2008).

(7.56)

r_ 1.75
- Zyserman y Fredsge (1994): Cyy = 10'303;'2(?, Tro ))1 =
+0.72(T — T, )

(7.57)

con a=2dso, T« se evalta para dso y la tensién de corte adimensional asociada a la
resistencia de grano t'-=u'-2/ (s-1)gdso.

Una vez determinados G(z) y C,(z), amabas expresiones se discretizan en vertical

adoptando un Az, tal como se observa en la Figura 7.4.

Z 4
7
A N —
i(z c(z
h 2 s( ) qs
R iy R R N = j"-AZ
T4 TN S|
l'- '- T L L L L e L L L L L L L L L L L L L L L L L L L L LY LT L

L L L L T Lt T il

Figura 7.4 Representacion de integracién numérica del producto uj cg;.

El transporte en suspensién por unidad de ancho se calcula mediante:
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M
g =D, C, U A& (7.58)
j=1

donde j=1,M es un indice asociado a cada una de las franjas en las que se divide la
profundidad de flujo h-a. Es necesario sehalar que, debajo del nivel de referencia se
considera que el transporte es de fondo (van Rijn, 1984b): qv=csa Ta/2 a.

7.3.3 Ecuacion de L.C. van Rijn

L.C. van Rijn (1984b) desarroll6 un método para calcular el transporte en
suspension a partir de la integracion expresada por (7.54); para lo cual utilizé
perfiles de concentraciéon medidos para calibrar el método y més de 800 datos
para validarlo. El transporte en suspensiéon volumétrico por unidad de ancho es

dado por:
q,=U h F c, (7.59)

donde U es la velocidad media y h la profundidad de flujo; la concentracion
volumétrica (m® de sedimento/m? de agua) en correspondencia con el nivel de
referencia se determina con la ecuacién (7.55) y la funcién F. se expresa mediante:

@ @)
T h-@hF -@2-2) (7:60

El parametro de suspension modificado se determina con:

r__ Ws

- Bru.

+¢ (7.61)

donde x=0.4 (constante de von Karman), la velocidad de corte total es u-=(ghS)?>
y los coeficientes  y ¢ son dados por:

B=1+2(w/u.) , 0l<wdu<i (7.62)

o=25(w,/u.)®(c,/c, )", =065 0.01<wu-<1 (7.63)

La velocidad de caida se determina para un didmetro representativo del
transporte en suspension, ds, determinado mediante:

d;

50

—1+0.011(c, ~1)(T —25) (7.64)

donde dso es el didmetro del sedimento del lecho para el cual el 50 % es més fino
(mediana de la curva granulométrica), o es el desvio estdndar geométrico de la
distribuciéon granulométrica del sedimento del lecho y T es el parametro de
transporte dado por (7.21b).
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Por otra parte, van Rijn (1984c) propuso una relacién simplificada, que reemplaza
a la (7.59), la cual permite calcular el transporte en suspensién mediante una
ecuacion de exceso de velocidad media:

24
qs U _Uc } (dSOJ -0.6
= 20,0124 ——~—C*—t | -2 | D (7.65)
Uh {[(s ~1)gdy, ] h

donde gs es el transporte en suspensiéon volumétrico por unidad de ancho
(volumen sélido por unidad de tiempo y de ancho), U es la velocidad media del
flujo y U. se determina con (7.25). Las ecuaciones (7.59) y (7.65) son vélidas para
h=1m -20m; U=0.5m/s - 2.5 m/s; dsp=0.1 mm - 2 mm.

7.3.4 Direccioén del transporte en suspension

Cuando se plantea la continuidad sélida en un esquema bidimensional
horizontal (2DH) es necesario descomponer el vector de transporte en suspension
en sus componentes longitudinal y transversal. Como se vio anteriormente,
punto 7.2.4, la direccién del vector transporte de fondo es influenciada por la
pendiente transversal del lecho. En cambio, para el transporte en suspension
generalmente se considera que la direccién del mismo coincide con la direccion
del vector velocidad (o tensién de corte), es decir:

qs, =|qs|cose (7.66)

g, =|a,|send (7.67)

donde |gs| es el médulo del vector transporte en suspension, qsx y gsy son las
componentes del vector transporte en suspension en las direcciones x
(longitudinal) e y (transversal) respectivamente y 6 es el angulo que forma el
vector transporte en suspension con la direccion x, dado por (7.36).

7.3.5 Transporte en suspension en desequilibrio. Longitud de adaptacién

En condiciones de desequilibrio, el transporte en suspension efectivo o real y la
capacidad de transporte en suspensiéon correspondiente a las condiciones
hidrodinadmicas y sedimentolégicas locales, no coinciden. Estas dos magnitudes
son iguales solo en condiciones de equilibrio.

Si el transporte en suspensiéon que ingresa a un tramo de un rio aluvial es mucho
mayor o mucho menor que la capacidad de transporte en suspension de la
corriente hidrica, se requerird una cierta distancia para que el transporte se
adapte a las condiciones hidrodindmicas y sedimentolégicas locales. Tal situacién
se muestra en la Figura 7.5, donde se observa el perfil vertical de distribucién de
concentraciéon de sedimentos en suspension, el flujo vertical de sedimentos que
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intercambia la corriente hidrica con el lecho en el proceso de adaptacion y el
transporte de sedimentos en suspensién efectivo o real comparado con la
capacidad de transporte.

A
z
¢ (0,2) Cs (x,2) ¢s (L+2)
S A - l S S I U S
R i,
> —> —=> x
qs>>qsc qs>qsc qs_qsc
A
z
¢ (0,2) Cs (X,2) Cs (Lx,2)
e agagagagts Tl A i il il n Ly -.l-.l-.l-.l-.l-.l-.l-.lil'il'ijil'iu'f-'f- T e R T
e e RS F N e S RSP n e R s R LR P e e R X
<< < =
qS qSC qs qsc qs qsc

Figura 7.5 Adaptacién del transporte en suspension efectivo (qs) a la capacidad de transporte en
suspension (qsc): Sobrealimentacion sélida (arriba) y subalimentacion sélida (abajo).

En condiciones de desequilibrio el transporte en suspension efectivo tiende a la
capacidad de transporte en suspension (es decir, al transporte en equilibrio que
brindan las ecuaciones disponibles) a través de un proceso de adaptacién que
puede ser descripto mediante una ecuacién de reaccién lineal de primer orden:

o, 1
= ="(q. - 7.68
Py L*(qsc qs) (7.68)

Armanini y Di Silvio (1988) propusieron la siguiente ecuacién para representar la
longitud de adaptacion L- del transporte en suspension:

L = hu{+(1—h)exp[ 1.5(a/h) ¥ (w, /u*)]} (7.69)

w. |h

S

donde las distintas variables intervinientes ya han sido descriptas anteriormente.
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El transporte de fondo también experimenta un proceso de adaptaciéon. Sin
embargo, su longitud de adaptaciéon es mucho menor que la correspondiente al
transporte en suspension. El proceso de adaptacion del transporte de fondo tiene
cierta influencia en la formacion, desarrollo y barrido de formas de fondo
(Nakagawa y Tsujimoto, 1983) y es practicamente irrelevante a escalas espaciales
mayores. Es decir, el transporte de fondo evidencia, en cualquier caso, una
longitud de adaptacién mucho menor que la longitud de las formas de fondo.
Generalmente se considera que el transporte de fondo efectivo es igual a la
capacidad de transporte de fondo que brindan las ecuaciones (qv=qpc).

7.4 TRANSPORTE TOTAL

El transporte de sedimentos volumétrico total por unidad de ancho, g, se calcula
mediante la suma del transporte de fondo y el transporte en suspension:

qt = qb + qs (770)

Por ejemplo, sumando las ecuaciones simplificadas (7.24) y (7.65) propuestas por
van Rijn (1984a,b) se obtiene:

02 2.4
O (%) o.oos(ﬁj +0.012 D;°® % (7.71)
Uh Lh h [(s-1)gdg,]”

La relacién entre el transporte de fondo y el transporte en suspensién se obtiene
dividiendo (7.24) por (7.65):

0.2
=t _ > (dﬂ) Do® (7.72)
g. 12\ h

S

A partir de (7.70) y (7.72) pueden deducirse las siguientes relaciones:

Qb r.tbs qs 1
S2=—0_ = 5= 7.73 7.73b
g, 1l+rt, g 1+rt, ( Ay ( )

Conocido el transporte total, las relaciones (7.73a) y (7.73b) pueden utilizarse
para determinar el transporte de fondo y el transporte en suspension
respectivamente.

Existen ademads ecuaciones que proporcionan directamente el transporte total en
funcién de parametros hidrodindmicos y de caracteristicas del sedimento. Tal es
el caso de las ecuaciones de Engelund y Hansen (1967) y de Ackers y White
(1973), en las cuales, el transporte total adimensional puede expresarse como:
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o=— % (7.74)
(s-1)gd?

7.4.1 Ecuacion de Engelund y Hansen

La ecuacion de Engelund y Hansen (1967), E&H, fue derivada mediante
consideraciones tedricas y verificada con datos experimentales de sedimentos
uniformes con diametros comprendidos entre 0.19 mm y 0.93 mm. Se trata de
una ecuacion sin umbral critico de tension de corte y puede expresarse como:

@ =0.05C? 72 (7.75)

La férmula se aplica en el caso de lecho con dunas o antidunas, utilizando los
valores totales de la tensién de corte adimensional 1« y del factor de friccion o
coeficiente adimensional de Chezy C;. El transporte adimensional dado por (7.74)
y la tensién de corte adimensional dada por (7.2) se evaltan utilizando d=dso.

7.4.1.1 Ecuacién de E&H modificada para sedimentos no uniformes

Basile (2000b) adapté la ecuacién de E&H, para calcular el transporte por clases
granulométricas, realizando una correccién de la tension de corte adimensional
que exhibe cada particula presente en el lecho. La ecuacién adaptada fue
posteriormente evaluada con datos de campo y de laboratorio (Basile; 2000b,
2002).

Introduciendo el transporte adimensional para la clase i-ésima W, la ecuaciéon
corregida de E&H puede ser expresada como:

W' =0.05 f, C? 7, &, (7.76)

donde
we =@ _ % ls-1)]

i T 32
i~ u’

(7.77)

En (7.76), 1+ es la tensién de corte adimensional referida a la particula de
diametro d; y & es el coeficiente de proteccién-exposicion correspondiente a la
clase i-ésima:

Ty

d b
S SN - 7.78a) y (7.78b
“ T glp.-p), : ( J 778y (7750)

donde dn es el didmetro medio aritmético de la distribucién granulométrica del
sedimento del lecho.
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La correccién de la tensiéon de corte adimensional referida a una particula de
didmetro d; es expresada en la ec. (7.76) mediante el producto entre (7.78a) y

(7.78b), es decir:z."" = 1. &; . El exponente b en (7.78b) puede adoptar valores

comprendidos entre 0 y 1. Dichos valores establecen dos comportamientos
extremos del transporte:

) b=0-> &, =1 > =" =z : No existen efectos de proteccion-exposicion, es

decir, no existe interaccion entre particulas de didametros diferentes, razén por la
cual cada particula conserva la movilidad intrinseca sugerida por su didmetro
absoluto y el transporte es completamente selectivo. En este caso se observa un
fuerte desvio de la composicién del transporte hacia particulas finas y un
incremento del transporte global.

ii) b=1-> &, =d,/d, > =" =1, : Los efectos de proteccion-exposicion son tan

fuertes que anulan completamente la movilidad intrinseca sugerida por el
didmetro absoluto de cada particula, conduciendo a la condicién de igual
movilidad. Con respecto a la situacién analizada anteriormente, en este caso se
observa que la composicion del transporte es idéntica a la del fondo y que el
transporte global es drésticamente reducido.

El coeficiente de proteccién-exposicion simula una disminucién (aumento) de la
tension de corte adimensional para aquellas particulas que presentan didmetros
menores (mayores) que el didmetro medio aritmético, dm, para el cual no es
necesaria ninguna correccion. Adoptando b=0.8 se obtuvieron resultados
satisfactorios (Basile; 2000a, 2000b, 2002).

El transporte global se determina a partir de la sumatoria sobre el nimero total
de clases granulométricas N:

N
0 = >0 (7.79)
i=1

La composicién granulométrica del transporte (£;7; i=1,2,..,N) puede ser calculada
mediante:

fr=Si_ i (7.80)

N
% thi
i1

Basile (2001) propuso una ecuacién para evaluar el nimero minimo de clases
granulométricas que debe utilizarse para acotar el error en el célculo del
transporte (error debido a una discretizacién insuficiente de la distribucién). Para
la ecuacion de E&H modificada obtuvo la siguiente férmula:
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N =0.190, +3.88 5+2.13 (7.81)

donde o, es el desvio estandar geométrico y B la asimetria adimensional de la
distribucién granulométrica, ver ec. (7.16). La ec. (7.81) es de utilidad en los
modelos de simulaciéon numérica de procesos de erosion/sedimentacion y
cambios de composicién granulométrica del lecho. La misma puede utilizarse
como criterio para fijar el N minimo cuando se utilizan ecuaciones de transporte
que no presentan umbral critico de tension de corte (Basile, 2000a; 2001).

7.4.2 Ecuaciéon de Ackers y White

La ecuacion de Ackers y White (1973), A&W, se basa en el exceso de tension de
corte y puede expresarse como:

F m
@ =k /*C)™ (—9 - 1} (7.82)
A
con Fg: parametro de movilidad general y A: parametro de movilidad critico:

| T
Fo = T*(—,J , A=7, (7.83a) y (7.83b)

*

donde 1+ es la tension de corte adimensional total (ec. (7.2)) y t'- es la tension de
corte adimensional asociada a la resistencia de grano:

12 -1

Por lo tanto, Fg: puede ser expresado como:

U,P U 1-n
i \/(S—l)gd [5.65 log (10 h/d)} (7.85)

Los coeficientes k, n, m y el parametro de movilidad critico, A, dependen del
didmetro adimensional D+:

2.86 log D. —(log D. )? —3.53
k = 10?8609 D~ ~(log D. )

n=1-0.56 log D. k =0.025
9.66 n=0
1<D, <60 > {m= +1.34 , D.>60 — (7.86a),(7.86b)
D. m=15
A 0.23 014 A=0.17

/D
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donde:

V2

13
D. =d {(S_l)g} (7.87)

Para sedimentos con dsi/dis<5, A&W sugieren considerar d=dss. Para
granulometrias extendidas sugieren realizar un calculo por clases
granulométricas.

7.4.2.1 Ecuacion de A&W modificada para sedimentos no uniformes

White y Day (1982) propusieron un coeficiente de proteccién-exposiciéon para
corregir el pardmetro de movilidad critico de A&W (1973). La ecuaciéon de
transporte, adaptada para calcular el transporte por clases granulométricas,
puede expresarse como:

F m
@ =k fgPCit L1 (7.88)
Ve A
El pardmetro de movilidad general de cada clase se expresa como:
un U 1-n
F. = = 7.89
i Js-1)gd, {5.65 |og(10h/d35)} 759

Los coeficientes k, n, m y el parametro de movilidad critico de la i-ésima clase, A;,
se calculan con (7.86a,b), en funcién de D+ dado por (7.87) adoptando d=d;.

El coeficiente de proteccién-exposiciéon de White y Day (1982), (ver Capitulo 5) es:

2

-0.5
Ei= 0.4[%} +0.6 (7.90)
donde el diametro de referencia d. es dado por:
-0.28
9, =16 (&j (7.91)
d50 d16

El transporte global y la composicién del transporte pueden calcularse mediante
las ecuaciones (7.79) y (7.80) respectivamente.

Proffitt y Sutherland (1983) también adaptaron la ecuacién de A&W para calcular
el transporte por clases granulométricas; pero corrigiendo, con un coeficiente de
propteccién-exposiciéon, el pardmetro de movilidad general de cada particula
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dado por (7.89); en vez de corregir el parametro de movilidad critico de cada
clase como lo hicieron White y Day (1982). Basile (1990) utilizé ambas
correcciones separadamente y evalud la ecuacién de A&W con los datos de
transporte fraccional del East Fork River (Emmett, 1980) y los datos
experimentales de White y Day (1982), obteniendo resultados similares con los
dos tipos de correcciones de la movilidad de cada clase.

7.4.3 Transporte de sedimentos a distintas escalas temporales

Las ecuaciones presentadas anteriormente brindan el transporte instantaneo de
sedimentos. Las mismas también pueden ser utilizadas para determinar el
transporte a distintas escalas temporales (una crecida, un afo, etc.), integrandolas
numéricamente.

Sin embargo, es interesante derivar relaciones funcionales simplificadas, a partir
de una integraciéon analitica, que puedan ser ajustadas en funcién de la
informacion morfoldgica, sedimentolégica e hidrolégica disponible y utilizadas
para aplicaciones précticas a diferentes escalas temporales.

7.4.3.1 Transporte instantineo

El transporte instantaneo puede representarse, en general, mediante una relacién
entre el transporte adimensional y la tension de corte adimensional:

* o[ 0S| 7.92
By(s-1)gdd, a{(S—l)dSJ (7.92)

donde Q: transporte instantaneo volumétrico, B: ancho de la secciéon transversal,
h: profundidad de flujo, Sp: pendiente del fondo y las demaés variables ya fueron
definidas.

Mediante la ecuacion de resistencia de Manning-Strickler, adoptando un
coeficiente de rugosidad: n=ds!/6/26, se puede eliminar la influencia de la
profundidad de flujo en la relacién (7.92), obteniéndose:

de Sy

Q=a Jw gy Q (7.93a)
50

donde Q: caudal liquido, as: coeficiente de proporcionalidad y los exponentes
son:
3

7 1
p-1, X—EB ,W—B—E ,V—EB (7.93b)

N

Il

|
=
<

Il
gl w
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Por ejemplo, para los datos de transporte del rio San Francisco en la Estacion
Caimancito, se obtiene z=1.453 (Basile, 2004). Por lo tanto, despejando el valor de
B de la primera expresion de (7.94) se obtiene: $=2.422, valor cercano a 2.5, es
decir, al valor del exponente de t- en la ecuacion de Engelund y Hansen (1967).
Reemplazando el valor de f, en las restantes expresiones, se tiene: y=0.453,
x=1.695, w=0.922, v=0.242. El valor del coeficiente de proporcionalidad ajustado
a los datos es 0s=0.00254. La ecuacién (7.93) es similar a la derivada por Di Silvio
(1983) y ajustada con datos del rio Imera meridionale.

La ecuacién (7.93a) puede adaptarse para el célculo del transporte por clases
granulométricas introduciendo la fraccion f; de la i-ésima clase presente en el
lecho y un coeficiente de proteccion/exposicion: &=(di/dm)® que modifica el
transporte de la misma clase, donde d;: didmetro representativo de la i-ésima
clase y dm=2fid;: didmetro medio aritmético (Di Silvio et al., 1993; Basile, 2000b,
2004):

f.dy Sy A
Q= g 27 Q (7.94)

donde w’=w-b, considerando b=0.8, w'=0.122. Efectuando en la ecuacién (7.94) la
sumatoria sobre el nimero de clases granulométricas N, el transporte global se
expresa como:

N
Qt:ZQti =a, I 11y 11 (7.95)
i=1

donde IIs: factor sedimentolégico, ITw: factor morfolégico y Ilur: factor
hidrolégico instantaneo, dados por:

v N X
L T A S TcL (7.96a,b,0)
d, =d" B’

7.4.3.2 Transporte de sedimentos durante el transito de una crecida

Para determinar el transporte global producido por una crecida es necesario
integrar la ecuacion (7.94) sobre la duraciéon del hidrograma. Considerando que
durante el transito de la crecida el factor morfolégico y el sedimentolégico no
sufren sustanciales modificaciones (la cual es una hipétesis razonable en el caso
de eventos hidrolégicos ordinarios) y asumiendo un hidrograma simplificado de
forma triangular, con caudal pico Q,, caudal base Qy, tiempo al pico t, y tiempo
de base t», se obtiene:

tb
QtFZJ.O Qdt=n Iy Iy Iy (7.97)
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donde n=(2as)/ (z+1)=0.002071, el factor sedimentolégico Ils es dado por (7.96a),
el factor morfolégico Iy es dado por (7.96b) y el factor hidrolégico a escala
temporal de un evento de crecida I'lr se expresa como:

- ﬁ(Qg: - Q‘;I)VF (7.98)
p b

donde Vr es el volumen del hidrograma de crecida. Si Qy=0, como en rios
intermitentes y efimeros, el factor hidrolégico queda expresado como una
funcioén del caudal pico y del volumen de la crecida:

Iy = Q,z: Ve (7.99)

11y

con z*=z-1. Considerando el valor de z para el rio San Francisco se obtiene
z*=1.453-1=0.453. Se nota que la estructura funcional de (7.97) es igual a la de
(7.95). Sin embargo, en la ec. (7.95) el factor hidrolégico es funcién del caudal
liquido instantaneo Q, mientras que en la ec. (7.97) el factor hidrolégico es
funcion del caudal pico Qp y del volumen Vr del hidrograma de crecida, como lo
indica la ec. (7.99).

7.4.3.3 Transporte de sedimentos a escala temporal anual

El transporte de sedimentos a escala temporal anual puede determinarse a partir
de la integracién de la ecuacién (7.95) sobre la duracion de un afio. A escala intra-
anual puede pensarse que, en afios hidrolégicos ordinarios, la cantidad de
sedimento que alcanza la red hidrografica es aproximadamente igual a la
cantidad de material transportado por la corriente hidrica.

De esta manera, a parte de modestos procesos estacionales de erosion y depdsito
(compensados en un periodo relativamente breve, generalmente dentro del
mismo afio) las caracteristicas sedimentolégicas del lecho y la morfologia del
curso de agua permanecen invariables. Es decir, en cada secciéon del curso de
agua, la pendiente del fondo, el ancho de la seccién y la composiciéon del lecho
asumen valores tales que permiten transportar el aporte ordinario de sedimentos
originado en la cuenca de influencia. Esto se puede definir como el equilibrio
morfoclimatico entre la configuraciéon morfosedimentolégica del curso y las
caracteristicas de clima, relieve, litologia, suelo y cobertura vegetal de la cuenca
que lo alimenta (ver Capitulo 1).

La curva de duracién de caudales liquidos, en rios caracterizados por crecidas de
gran magnitud y baja permanencia de caudales, puede ser representada
analiticamente mediante una funcién exponencial rapidamente decreciente del
tipo (Di Silvio, 1983):
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Qt)=Q, exp[-v(t/t,)] (7.100)

donde Q(t) es el caudal liquido instantdneo de duracién t (es decir, igualado o
superado durante un tiempo t), y es un coeficiente de distribucién (y>>1), Qo es el
caudal maximo anual y t. es la duracién total igual a un afio. Reemplazando
(7.100) en (7.95) e integrando se obtiene el transporte anual expresado como:

ta
Qu = _[0 Q. dt=y IIg II,, IT,, (7.101)

donde el coeficiente de proporcionalidad es: y=a,/ z, el factor sedimentolégico ITs
es dado por (7.96a), el factor morfolégico Ilu es dado por (7.96b) y el factor
hidrolégico a escala temporal anual I'Tha se expresa como:

M, =Q7V, (7.102)

donde Va es el volumen de escurrimiento anual y z* ya fue definido
anteriormente (z*=z-1). Se observa que la estructura funcional de (7.101) es igual
a la de (7.97), sin embargo, en el caso de la ecuacion (7.101), el factor hidrolégico
es funcién del caudal liquido maximo anual Qo y del volumen de escurrimiento
anual Vja, como lo expresa la ecuaciéon (7.102). La integral en (7.101) fue
simplificada considerando y>>1.

El valor de z* obtenido a partir de la correlacién entre el factor hidrolégico (7.102)
y el transporte anual determinado por integracion numérica con datos del rio San
Francisco es z*=0.443 (Basile, 2004), valor similar al obtenido por integracion
analitica: z¥=2-1=1.453-1=0.453. El coeficiente de proporcionalidad a escala anual
puede ser estimado como: y=as/z=0.0017.
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CAPITULO 8

MODELACION DE PROCESOS DE EROSION-
DEPOSICION DE SEDIMENTOS

8.1 INTRODUCCION

Cuando en un rio aluvial se producen cambios en el aporte sélido y/o liquido, se
realizan contracciones o expansiones (reduccién del ancho o ensanchamiento de
la seccién), se construyen presas, se rectifican meandros, se modifica el nivel de
base, etc.; el nivel del lecho del rio experimentard variaciones, en el espacio y en
el tiempo, para adaptarse a las nuevas condiciones impuestas. Durante la
evoluciéon morfolégica se observardn procesos de erosién-deposicion de
sedimentos a lo largo del rio. En el Capitulo 1, mediante la analogia de la balanza
de Lane, se realiz6 un andlisis cualitativo de la respuesta de un rio aluvial ante la
variacién de sus condiciones de equilibrio. La balanza permiti6 analizar la
tendencia del comportamiento morfodinamico, es decir, la direcciéon del ajuste
sin cuantificar el mismo.

Para cuantificar la evolucién de los procesos morfodindmicos en un rio aluvial es
necesario resolver conjuntamente las ecuaciones que describen la hidrodinamica
(presentadas en el Capitulo 2) y la ecuacién de continuidad de sedimentos, en sus
distintas versiones, que veremos en este Capitulo.

Diferentes simplificaciones pueden ser introducidas en las ecuaciones que
gobiernan el proceso morfodindmico, ya sea en funcion de las caracteristicas
hidro-morfo-sedimentolégicas del sistema fluvial, como asi también, segtn el
grado de resolucién espacio-temporal que requiere el problema en estudio (Di
Silvio, 1992a; De Vries, 1993). A partir del original trabajo de De Vries (1959, 1965,
1969) distintos modelos morfodindmicos han sido desarrollados y utilizados para
el estudio de los procesos de erosién y sedimentacion en rios aluviales.

Algunos modelos morfodindmicos no tienen en cuenta la influencia de la no-
uniformidad granulométrica del lecho en los procesos de erosién/sedimentacion.
En general, dichos modelos consideran un didmetro representativo (por ejemplo:
dso, dg, dm) de la distribucion granulométrica del sedimento del lecho. Diferentes
didmetros representativos pueden ser introducidos como dato inicial, el cual se
mantiene invariado en el tiempo en cada punto computacional del dominio
modelado. Por lo tanto, tales modelos morfodindmicos no pueden simular
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cambios espacio-temporales de la composiciéon granulométrica del lecho y
pueden ser aplicados en rios con lechos de sedimentos uniformes o cuasi-
uniformes, es decir aquellos para los cuales el desvio estandar geométrico 0,<1.4,
y ademas, con la condicion de que la composicion granulométrica no cambie
significativamente en el tiempo. Estas condiciones son bastante restrictivas y en
muchos casos resulta imposible flexibilizarlas, sobre todo cuando tanto el
sedimento del fondo como el sedimento en ingreso por los contornos del
dominio modelado poseen granulometrias no-uniformes o heterogéneas y
ademas diferentes composiciones entre cada una de ellas.

Por tal motivo, han sido desarrollados modelos morfodinamicos para sedimentos
no-uniformes, muchos de los cuales son descriptos en Parker (2008), Thorne et al.
(2010) y Williams et al. (2016). Tales modelos han sido aplicados en diferentes
investigaciones, como, por ejemplo, la simulacién de procesos de acorazamiento
del lecho, ingresos de sedimentos desde tributarios y pulsos de transporte debido a
deslizamientos, composicién mas fina del lecho aguas abajo, efecto de remocion de
presas, cambios del nivel de base, etc. (Hardy, 2013; Williams et al., 2016).
Asimismo, han sido utilizados para simular procesos hidromorfolégicos por efecto
de cambio climético (Gémez et al., 2009; Coulthard y Van De Wiel, 2012) y analizar
la dinamica de rios trenzados (Sun et al., 2015; Williams et al., 2016).

8.2 CONSIDERACIONES GENERALES

Los modelos morfodinamicos se basan en: a) Ecuaciones de continuidad y
cantidad de movimiento para la fase liquida, b) Ecuaciéon de continuidad de
sedimentos para la fase solida, c) Ecuaciones de cierre para la rugosidad aluvial y
la capacidad de transporte de sedimentos. Distintos tipos de modelos surgen de
considerar varias combinaciones, como, por ejemplo:

Ntmero de dimensiones consideradas para la representaciéon de los procesos
fisicos relevantes: i) unidimensionales (1D), ii) bidimensionales en horizontal
(2DH), iii) bidimensionales en vertical (2DV), iv) tridimensionales (3D), v) cuasi-
2DH, vi) cuasi-3D, etc.

Representacion hidrodindmica: i) impermanente (FI), ii) permanente (FP), iii)
cuasi-permanente (FCP), iv) uniforme (FU), v) cuasi-uniforme (FCU).

Esquematizacion del sedimento del lecho: i) sedimentos uniformes o cuasi-
uniformes (SU/SCU) y ii) sedimentos no-uniformes (SNU).

Representacion del transporte de sedimentos y la continuidad sélida: i)
transporte de fondo (TF), ii) transporte total con sedimento en suspensiéon en
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equilibrio (TTSSEQ), iii) transporte total con sedimento en suspension en
desequilibrio (TTSSNEQ), iv) transporte en suspension (TS).

Escala espacial: i) escala de tramo (ET), ii) escala de cuenca (EC). Escala temporal:
i) corto plazo (CP), ii) largo plazo (LP). Método de resolucion: i) numéricos, ii)
analiticos.

Para la elecciéon de un modelo concreto, a utilizar en un estudio o proyecto,
aparecen previamente condicionantes fundamentales, entre las mas relevantes se
pueden citar: i) el tipo de problema, ii) la escala temporal/espacial del problema
estudiado, iii) el ambiente geogréfico de aplicacidn, iv) la disponibilidad de datos
(caudales, aforos sélidos, relevamientos batimétricos, composicién del material
del lecho, etc.), v) la cantidad y calidad de dichos datos, vi) el tiempo disponible
para realizar la implementacién computacional.

El transporte de sedimentos y la morfodindmica de rios aluviales son procesos
muy complejos y cuyo grado de conocimiento es, ain hoy, limitado. Ningtn
modelo morfodindmico es apropiado para todos los problemas y ambientes
fluviales. Por lo tanto, las investigaciones en la temadtica se orientan al
mejoramiento de los modelos existentes y a la generacion de nuevas
herramientas de célculo. Los tltimos desarrollos y los desafios pendientes en
modelacion morfodindmica han sido analizados por Mosselman (2012), Siviglia y
Crosato (2016), Williams et al. (2016). Algunos de los topicos que se destacan, se
refieren al acoplamiento de procesos y de modelos, y a su prueba y validacién.

8.3. ECUACIONES DE CONTINUIDAD DE SEDIMENTOS

A continuacién, se presenta la ecuaciéon de continuidad de sedimentos, en
algunas de sus distintas versiones, de acuerdo a la esquematizacién del
sedimento del lecho, el transporte de sedimentos y las direcciones 1D o 2DH.

8.3.1 Sedimentos uniformes/cuasi-uniformes y transporte de fondo (o total)

El balance del volumen de sedimentos Vi, circunscripto a un volumen de control,
tal como el que se observa en la Figura 8.1, permite derivar la ecuacién de
continuidad de sedimentos, la cual puede ser expresada en palabras mediante:

[Entrada V, |-[Salida V, |= [Variacién temporal V,] (8.1)

La continuidad expresada por (8.1), para sedimentos uniformes y cuasi-uniformes,
considerando flujo unidimensional (1D), con ancho constante y aporte lateral nulo,
se puede plantear en simbolos a partir del volumen de control como:

(ﬁtr))[qb(x)—qb(um) J= &% [z, (t + AL) - 2, (t)] ®.2)
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donde x es la coordenada espacial longitudinal; t es la coordenada temporal, Ax y
At son los intervalos, espacial y temporal respectivamente, para los que se
plantea el balance; p es la porosidad del sedimento; z, el nivel del lecho y qp el
transporte de fondo volumétrico por unidad de ancho. Reordenando (8.2) y
dividiendo por Ax At, se obtiene:

(1_p)zb(t+AAtt)_zb(t)+qb(X+AA)()()_qb(X):O (8.3)
h U N
qp(x) qp(x+AX)

Zb(t)

: 1 Zp(t+AL)

X AX g X+AX

Figura 8.1 Volumen de control para continuidad sélida.

El primer término de (8.3) es el cociente incremental del nivel del lecho respecto
al tiempo y el segundo es el cociente incremental del transporte de fondo
respecto al espacio, pasando al limite para Ax—0, At—0, se obtiene (Exner, 1925):

0z,  0Qy _
(1-p) P + x =0 (8.4)
De la (8.4) se deduce que un incremento del transporte a lo largo de un curso de
agua (gradiente espacial del transporte positivo, dqv/9x>0) se traduce en una
erosiéon del lecho (gradiente temporal del nivel del lecho negativo, dzy/0t<0).
Viceversa, una disminucién del transporte a lo largo de un curso de agua
(gradiente espacial del transporte negativo, dqn/9x<0) se traduce en una
sedimentaciéon del lecho (gradiente temporal del nivel del lecho positivo,

0z,/0t>0). La (8.4) representa un modelo 1D-SU/SCU-TF.

El volumen de control de Figura 8.1 puede representarse en dos dimensiones x e
y, lo cual permite extender la ecuaciéon de continuidad (8.4) para simular
procesos morfodindmicos en un esquema bidimensional horizontal (2DH). La
misma se expresa como:

%+ 8qu + aqby

=P oy

=0 (8.5)
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donde x es la coordenada longitudinal e y la coordenada transversal, qux y quy son las
componentes del vector transporte de fondo en x e y respectivamente (ver Capitulo 7).

Si el transporte en suspensién se asume como una funcién de pardmetros
hidrodinamicos y sedimentolégicos locales (capacidad de transporte), lo cual es
valido para intervalos espaciales de discretizaciéon Ax mayores que la longitud de
adaptacion de las particulas transportadas en suspensiéon L., la (8.4) puede
expresarse como:

0z, 0q

1 — + i | S, 0 86
(I-p)—r+, (8.6)
Es decir, se puede agrupar el transporte de fondo qy y en suspensién qs en el
transporte total qy, el cual puede ser calculado con algunas de las ecuaciones de
transporte total presentadas en el Capitulo 7. La (8.6) configura un modelo 1D-

SU/SCU, TTSSEQ.

Para simular los procesos morfodindmicos es necesario asociar a la (8.4) u (8.6),
las ecuaciones del flujo, como, por ejemplo, las ecuaciones de continuidad y
cantidad de movimiento del modelo hidrodinamico unidimensional (1D)
presentadas en el Capitulo 2 y una ecuaciéon de transporte (de fondo o total,
dependiendo de lo descripto anteriormente) como las vistas en el Capitulo 7. Lo
mismo puede decirse para la (8.5), en este caso con las ecuaciones de flujo 2DH.

En el caso 1D, las incégnitas del sistema de ecuaciones son las asociadas al flujo
hidrico (profundidad h y velocidad U) y la asociada al sedimento (nivel del lecho
7p), las cuales se obtienen mediante resolucion numérica del conjunto de
ecuaciones (Cunge et al., 1980; Vreugdenhil, 1982; De Vries, 1993). Las ecuaciones
de cierre de tal modelo consisten en una expresién para la resistencia al flujo y
una ecuaciéon que calcula la capacidad el transporte de sedimentos
esquematizando el lecho como monogranular. El sistema asi planteado posee
celeridades caracteristicas para la fase liquida y la fase sélida, que se veran mas
adelante.

8.3.2 Sedimentos cuasi-uniformes y suspension en desequilibrio

En este caso, el volumen de control se representa mediante tres estratos
superpuestos como se indica en la Figura 8.2. En la parte superior, la corriente
hidrica se divide en un estrato de transporte en suspension y un estrato de
transporte de fondo (Basile, 1997).

El lecho de sedimentos cuasi-uniformes, se esquematiza mediante un didmetro
caracteristico o representativo (dso, dm, dg, etc.).
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La continuidad expresada por (8.1), considerando flujo unidimensional, ancho
constante y aporte lateral nulo, se puede plantear para cada uno de los estratos.

qCs(x) qCs(x+Ax)
R —>

Qp(X) |- l fb _S o b(X+AX)
_’ _’

7(t) T Zo(t+AY)

X AX > X+AX

Figura 8.2 Volumen de control y flujos de sedimento para suspension en desequilibrio.

Balance en el estrato de transporte en suspension

La ecuaciéon de continuidad de sedimentos en suspensiéon considera el
almacenamiento en la corriente hidrica y ademas plantea que el transporte en
suspension no se adapta instantdneamente a las condiciones hidrodindmicas
locales, por lo tanto:

[aC,(x)-qC,(x + AX)— o Ax |At= [nC,(t+At)-hC,(t)]Ax 8.7)

donde qCs=qs es el transporte en suspension volumétrico efectivo por unidad de
ancho, siendo q el caudal liquido especifico y Cs la concentraciéon volumétrica de
sedimentos en suspensién media en el estrato; h es la profundidad de flujo y ¢s es
el flujo vertical de sedimentos entre el estrato de transporte en suspensién y el
estrato de transporte de fondo. Reordenando (8.7) y dividiendo todo por Ax At, se
obtiene:

th(t+At)—hCS(t)+ qC,(x+Ax)—-qC,(x)
At AX

+¢,=0 (8.8)

El primer término de (8.8) es el cociente incremental del almacenamiento de
sedimento en suspensién en la columna de agua respecto al tiempo y el segundo
es el cociente incremental del transporte en suspension respecto al espacio,
pasando al limite para Ax—0, At—0, se obtiene:

a(hC,), a(aC,)
ot OX

+¢,=0 (8.9)

Considerando que Cs=qs/q=qs/ Uh - hCs=qs/U y qCs=qs, reemplazando en (8.9):

o(a). o
— = S =0 8.10
Au}w+m (8.10)
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En (8.10) U es la velocidad media de la corriente hidrica y ¢s se expresa mediante
la siguiente ecuacion de reaccion lineal (Armanini y Di Silvio, 1988):

~ 1o
¢s - L. (qs qsc) (811)

donde L+ es la longitud de adaptacién del transporte en suspensién; gs es el
transporte en suspensién efectivo por unidad de ancho y qs es la capacidad de
transporte en suspension (transporte en equilibrio) por unidad de ancho,
determinado con una ecuacion de las presentadas en el Capitulo 7. La longitud
de adaptacion, puede ser definida como (Armanini y Di Silvio, 1988):

L. =hu{a+[1—sjexp[— 1.5(a/h)™® (w /u. )]} (8.12)

w, | h

donde u- es la velocidad de corte; ws es la velocidad de caida asociada a un
didmetro caracteristico del transporte en suspension, el cual se determina en
funcién de dso y og del sedimento del lecho y del parametro de transporte T de van
Rijn (ver Capitulo 7); a es el espesor del estrato de transporte de fondo, el cual es
del orden de 0.01-0.05 h o la mitad de la altura de duna A, y en caso de lecho plano
se adopta a=3dgo, con amn=0.03 h, de acuerdo a Armanini y Di Silvio (1988).

Cabe aclarar que en (8.8) la difusion longitudinal no se tuvo en consideracién por
ser generalmente despreciable respecto al término que expresa el intercambio
neto con el estrato de fondo, especialmente para sedimentos en suspension
provenientes del material del lecho, que es el caso analizado (es decir,
excluyendo particulas muy finas de carga de lavado).

Balance en el estrato de transporte de fondo

Planteando adaptaciéon instantdnea del transporte de fondo a las condiciones
hidrodinamicas locales, es decir, el transporte de fondo efectivo es igual a la
capacidad de transporte (qv=quc), €l balance expresado por (8.1) en el estrato de
transporte de fondo se traduce en:

[a, (X)-a, (x + AX)+ d,Ax — ¢, AX ]At= [aC,(t + At)—aC, (t)|Ax (8.13)

donde C, es la concentraciéon volumétrica de sedimentos en el estrato de
transporte de fondo y ¢» es el flujo vertical de sedimentos entre el estrato de
transporte de fondo y el lecho. Reordenando (8.13) y y dividiendo por Ax At, se
obtiene:

aC,(t + At)—aC,(t) q o (X + AX) =g, (x) ~
At AX

¢+, =0 (8.14)
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El primer término de (8.14) representa la variacion temporal del almacenamiento
en el estrato de transporte de fondo, dado el pequefio espesor del mismo en
cercania del fondo donde la concentraciéon es siempre elevada, tal variacion
temporal puede considerarse despreciable. El segundo término representa el
cociente incremental de la capacidad de transporte de fondo respecto al espacio.
Por lo tanto, eliminando el primer término y pasando al limite para Ax—0, At—0,
se obtiene:

0
%oy, 4,-0 @19

Gradiente temporal del nivel del lecho. Erosion/Sedimentacion del lecho

Los cambios temporales del nivel del lecho se expresan como:
bpAX
(1-p)

Dividiendo todo por Ax At, pasando al limite para At—0 y utilizando la (8.14) se
obtiene:

At= [z, (t+At)-z, (t)]Ax (8.16)

)% g g, O
1-p) 52 =4, =4~ 8.17)

Las incégnitas, en esta representacion de la continuidad de sedimentos valida
para Ax<L:, son el transporte en suspension efectivo o real (qs) y el nivel del lecho
(zv), en cada punto computacional. Queda asi conformado un modelo 1D-SCU-
TTSSNEQ, donde se necesitan ecuaciones de capacidad de transporte de fondo y
suspension, o una ecuacién de transporte total con relaciones adicionales que
permitan dividirlo en fondo y suspension.

8.3.3 Sedimentos no uniformes y transporte de fondo (o total)

En los casos anteriores no se tuvo en cuenta la influencia de la no-uniformidad
granulométrica del lecho en la continuidad sélida. A partir de la introduccién del
concepto de capa activa o estrato de mezcla (Hirano, 1971) es posible representar
los procesos de erosién/sedimentacion y los cambios espacio-temporales que
experimenta la composicién granulométrica de los sedimentos del lecho.

El balance para la i-ésima clase granulométrica en el volumen de control (v)
esquematizado en la Figura 8.3, puede expresarse como:

Variacion temporal masa Entrada transporte Salida transporte
desedimentos en el v, | mésicoal v, masicodel v,

} (8.18)
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Traduciendo en simbolos lo expresado por (8.18), considerando flujo
unidimensional, ancho constante y aporte lateral nulo:

I[fi* dm, (t+At) - f; dms(t)] =P, [ (x) - gy (x + Ax)]At 1 (8.19)
ve
donde dms es un diferencial de masa de sedimentos, ps es la densidad del
sedimento, quvi es el transporte volumétrico de fondo por unidad de ancho
correspondiente al didmetro d; cuya fraccion es f'(x,z,t) con i=1,2,....,N; donde N
es el ntimero total de clases granulométricas; z es la coordenada vertical respecto
a un plano de referencia (para z=z, se tiene la superficie del lecho).

A

z

Figura 8.3 Volumen de control para continuidad de sedimentos no uniformes.

Dividiendo ambos miembros de (8.19) por At, pasando al limite para At—0:
0 [ o=
EJ‘ i dm, =p, [ (x) - g (x + Ax)] 1 (8.20)
ve

Asumiendo que todas las particulas tienen la misma densidad, el diferencial de
masa sedimentos se expresa como:

dm =p, dV, =p, (1_ p)dvt =Ps (1_ p)dZ Ax1 (8.21)

Sustituyendo (8.21) en (8.20) y reordenando la ecuacién de continuidad para una
fraccion especifica i puede ser expresado como:

(1- p)gj‘ £ dz = i (X) - th;(X +Ax) (8.22)

Pasando al limite para Ax—0:

ol 0,
1— f dz=——"20 8.23
(L=p) g [ o= (323)
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Habiendo supuesto que el volumen de control tiene una composicién fi* (x,z,t)
con i=1,2,...,N, integrando la (8.23), resulta:

OOy,
OX

3 .+ 0 (¢
(1-p) L1, {dz:(l—p)at(fi 2,)- (8.24)
Es decir, se nota que f*(z,) representa la composicién granulométrica de las
particulas expuestas en la superficie del lecho. Dicha composicién no es un
pardmetro adecuado para describir la granulometria del sedimento disponible
directamente para el transporte. En efecto, en presencia de formas de fondo, la
propagacion de las mismas definiran, una profundidad a lo largo de la cual todos
los sedimentos seran re-mezclados; alternativamente, en lechos “planos”
fuertemente no uniformes la movilizaciéon de las particulas de mayor didmetro
también crean un estrato de mezcla. Por consiguiente, existird una capa activa o
estrato de mezcla cuya altura J estara relacionada con la altura de las formas de
fondo o, en el caso de sedimentos gruesos, con las particulas de mayor diametro.

Con esta premisa se puede realizar la siguiente suposicién:

fi(x,t) si zy-8<z<7,

fnpi(X,Z) Si Z<Zb—6 (825)

fi*(x,z,t):{

Esto implica que el estrato de mezcla, de altura § y composicién f;, constituye un
estrato de sedimentos directamente disponibles para el transporte (ver Figura
8.4). En dicho estrato los sedimentos estdn bien mezclados a través del proceso de
transporte, de modo tal que se puede asumir una composicién granulométrica
media f;, la cual no depende de z. Sin embargo, dicho estrato evidencia una
dependencia espacial en el sentido longitudinal y temporal ya que f; sufre
modificaciones durante el proceso de transporte, es decir, fi(x,t).

Z 4

Estrato de mezcla {

Sedimento no
perturbado

X

Figura 8.4 Esquematizacién del estrato de mezcla y del sedimento no perturbado.

Debajo del estrato de mezcla se encuentra el sedimento no perturbado (substrato)
con composicion fnpi. Dicha composicion puede variar arbitrariamente en (x,z)
pero no puede cambiar directamente en el tiempo ya que en el substrato no se
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verifica transporte longitudinal, es decir, fui(x,z). Existe sin embargo la
posibilidad de intercambio de sedimentos entre el estrato de mezcla y el
substrato a través de los procesos de erosiéon o sedimentacion.

Sustituyendo (8.25) en (8.23) se obtiene:

Zp -4

5
(1-p) % b[fnpi(x,z)dz+ G

o 7
fi(x,t)dz |=——- 8.26
chj_ﬁ.(x ydz|=—— (8.26)

0
Debido al intercambio de sedimentos entre estrato de mezcla y substrato, a través
de los procesos de erosiéon o sedimentacion (ver Figura 8.5), es posible especificar
una composicién de intercambio f.; evaluada en la interfase entre ambos. En el
caso de erosion el sedimento del substrato es incorporado al estrato de mezcla.
En el caso de sedimentacion se puede asumir que el sedimento es transferido
directamente al substrato. Esto conduce a la siguiente relacion para la
composiciéon de intercambio:

. 0
f, Sl %y >0 (sedimentacion)
foi = a (8.27)
: . 0,
f si —2<0

np ot (erosion)

Go(t+At)

Colt) | Colt+At)

Figura 8.5 Estrato de mezcla y sedimento no perturbado.

Teniendo en cuenta la (8.27), el primer término del miembro izquierdo entre
corchetes de (8.26) resulta:

=8

jfnpi(x,z)dzz f,
0

7p—0

0 0 0
o a ! dz:feia(zb—S) (8.28)
y el segundo término, dado que fi(x,t) no depende de z (estrato de mezcla
homogéneo), resulta:

° Zjhf.(x,t)dz=ﬁf. sz:ﬁ(f.a) (8.29)
o,y o', ot

Sustituyendo (8.28) y (8.29) en (8.26), se obtiene la ecuacién que describe los
cambios temporales de composiciéon granulométrica del lecho:
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o(f9) o(z, —8)} O,
+ fei ==
ot ot OX

(1 p){ (8.30)

Los cambios temporales del nivel del lecho z, se pueden obtener a partir de la
ecuacion (8.30) efectuando la sumatoria sobre el ntmero total de clases
granulométricas N. Recordando que:

Zfeiz

N N
f,=1 (8.31)
1 =1

y efectuando dicha sumatoria en la ecuacién (8.30), se obtiene:

0z, __ 00y

(1-p) ot P

(8.32)
donde el transporte de fondo volumétrico por unidad de ancho qp estd
representado por la suma de los transportes fraccionales de las N clases
granulométricas:

N
O = DO, (8.33)
i=1

Por lo tanto, el modelo puede tipificarse como 1D-SNU-TF, para su resolucién,
con la ecuacion (8.32) es posible determinar los cambios temporales del nivel del
lecho z, y con la ecuaciéon (8.30) determinar los cambios temporales de la
composicion granulométrica del lecho f; (i=1,...,N), en cada punto computacional.

La altura del estrato de mezcla & puede ser relacionada con la profundidad de
flujo 6=0.15 h (Rahuel et al., 1989) o puede relacionarse con las particulas de
mayor didametro 6=2 dg (Di Silvio, 1991; Parker, 1992). Ribberink (1987) la define
como 8=0.5 A, donde A es la altura de duna. En el caso de sedimentos
fuertemente no uniformes es recomendable adoptar una expresiéon de § que la
relacione con los mayores didmetros del lecho (d, etc.). De la (8.30) se observa
que, para valores muy grandes de §, el lecho va a ser algo insensible a los
cambios temporales de su composiciéon granulométrica, es decir, los mismos van
a ser muy lentos; por el contrario, para valores pequefios de & el lecho va a
responder més rapido a los cambios de su composicion granulométrica.

En la ecuacién (8.30) de evolucién de composicion granulométrica del lecho y en
la ecuacién de evolucién del nivel del lecho (8.32), el transporte de sedimentos
por clases granulométricas qi debe ser evaluado en funcién de las variables de
flujo y de las caracteristicas sedimentol6gicas del lecho, las cuales son funciones
del tiempo y del espacio, y por ende dindmicas igual que el transporte.

Para el caso bidimensional (2DH) la continuidad (8.30) se expresa como:
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- o
(1—p)[6(;5)+ fe a(z"at 5)}—62‘;* - :;'y (8.34)

donde qpix ¥ qviy son las componentes del vector transporte de fondo de la i-ésima
clase (ver direccién del transporte de fondo, Capitulo 7) y la (8.32) se obtiene
realizando el mismo procedimiento descripto anteriormente.

Si se considera equilibrio para el transporte en suspension, en las ecuaciones
anteriores se puede sustituir el transporte de fondo fraccional qui por el transporte total
fraccional qu (por clases granulomeétricas), configurando un modelo 1D o 2DH,
SNU-TTSSEQ. Tal representacion de la continuidad de sedimentos es vélida para
Ax mayor que la longitud de adaptacion L« asociada a las particulas mas finas
(Basile, 2000a, 2002a,b,c).

8.3.4 Sedimentos no uniformes y suspensién en desequilibrio 1D

En este caso, el volumen de control se representa mediante tres estratos
superpuestos como se indica en la Figura 8.6 (Basile, 2002a,b,c).

qCSi(x qui(X-i'AX)
—> U >

Qbi(x= A R _L _S ] qbi(X+AX)

[eaifi e Iy phrrrreriy BN
e L A e

w(0) | g mEhERE, o T
,_-:L_fﬂf’jL.'__._-_'.'_-_'.__._-_'.'_-_'.__.__._-_._—_._J_'.'_-_'.'_ b
R e ey oy vk

X Ax x+Ax
Figura 8.6 Esquematizacion de flujos de sedimento de la i-ésima clase.

En la parte superior, la corriente hidrica se divide en un estrato de transporte en
suspensiéon y un estrato de transporte de fondo. El lecho del cauce se
esquematiza con un estrato de mezcla de altura J, debajo del cual se encuentra el
sedimento no perturbado o substrato.

Para cada estrato y para cada clase granulométrica se pueden determinar las
correspondientes ecuaciones de continuidad de sedimentos y asociarles las
ecuaciones que representan el flujo hidrico, para conformar un modelo
morfodinamico.

Teniendo en cuenta las mismas consideraciones realizadas en el punto 8.2.2,
aplicadas en este caso para cada clase granulométrica, y el balance de sedimentos
no uniformes realizado en el punto 8.2.3; las ecuaciones de balance para los tres
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estratos: i) transporte en suspension, ii) transporte de fondo y iii) mezcla, mas la
ecuacion de cambios temporales del nivel del lecho, son las siguientes.

Balance en el estrato de transporte en suspension

El transporte en suspension se considera en condiciones de desequilibrio. Por lo
tanto, el transporte en suspension efectivo o real es distinto que la capacidad de
transporte. Se considera ademaés el almacenamiento en la columna de agua. De
este modo, la continuidad en el estrato de transporte en suspension se expresa
como:

alas, /u)+ s,

ot oX

+¢g; =0 (8.35)

El término qsi/ U=Cihs, representa la cantidad de sedimento almacenado en el
estrato de suspension, siendo Cs la concentraciéon de sedimentos asociada a la
clase i-ésima en dicho estrato. La difusién longitudinal no se tiene en
consideracién por ser generalmente despreciable (inclusive para sedimentos
finos) respecto al término que expresa el intercambio neto con el estrato de fondo.

En (8.35) t es la coordenada temporal, x es la coordenada espacial, gsi es el
transporte en suspension efectivo por unidad de ancho correspondiente a la clase
i-ésima, U es la velocidad media de la corriente hidrica y ¢s es el flujo de
sedimentos de la clase i-ésima entre el estrato de transporte en suspension y el
estrato de transporte de fondo, el cual se expresa mediante:

b = i_(QSi _qsci) (8.36)

L
donde qsi es la capacidad de transporte en suspensién por unidad de ancho
correspondiente a la clase i-ésima y L+ es la longitud de adaptacién de la clase i-
ésima transportada en suspension, la cual puede expresarse como:

L, = hu{a + (1— Ejexp[— 1.5(a/h) ¥ (w, /u. )]} (8.37)

wg; |h

donde wyg; es la velocidad de caida asociada a la clase i-ésima, u- es la velocidad
de corte y a es el espesor del estrato de transporte de fondo.

Balance en el estrato de transporte de fondo

Se asume que el transporte de fondo depende exclusivamente de los pardmetros
hidrodindmicos y sedimentolégicos locales (es decir condiciones de equilibrio).
Por lo tanto, el transporte de fondo efectivo es igual a la capacidad de transporte.
Se desprecian ademads las variaciones temporales del almacenamiento en este
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estrato. En estas condiciones la ecuacién de continuidad para los sedimentos
presentes en el estrato de transporte de fondo es:

0,
i —d.. =0 8.38
ax + ¢b| ¢S| ( )

donde qgvi=quvei es la capacidad de transporte de fondo por unidad de ancho
correspondiente a la clase i-ésima y ¢ es el flujo de sedimentos de la clase i-
ésima entre el estrato de transporte de fondo y el estrato de mezcla.

Balance en el estrato de mezcla

En el estrato de mezcla no se produce ningtn tipo de transporte longitudinal de
sedimentos, solo se producen flujos verticales, debido a los procesos de
erosiéon/sedimentacion, que inducen cambios en la composicion granulométrica
del mismo. La ecuacién de continuidad en este estrato se expresa como:

N R A
donde p es la porosidad del sedimento, f; es la fracciéon correspondiente a la clase
i-ésima presente en el estrato de mezcla, ¢e; es el flujo de sedimentos de la clase i-
ésima entre el estrato de mezcla y el estrato de sedimentos no perturbados o
substrato, zp es la cota del fondo, f.; es la fraccion de intercambio de la clase i-
ésima entre el estrato de mezcla y el substrato: fe=f; si en un determinado
intervalo de tiempo la superficie de separacién entre dichos estratos, posicionada
en cota (zp-9), se desplaza hacia arriba o fei=fnp i si tal superficie se desplaza hacia
abajo.

Gradiente temporal del nivel del lecho. Erosion/sedimentacion del lecho

Introduciendo la ec. (8.39b) en la ec. (8.31a), realizando la sumatoria sobre el
numero total de clases granulométricas y sucesivamente utilizando la ec. (8.38)
para expresar el flujo de sedimentos ¢ui, se obtiene la ecuaciéon que describe el
gradiente temporal de la cota del fondo como:

N
oz N N 82. Oy
1-p)2>= L= ==L 8.40

( p) at ;d)ln §¢S| 8X ( )
donde N es el nimero total de clases granulométricas, el cual puede ser evaluado
en funcion del desvio estdndar geométrico y la asimetria adimensional de la
distribucién granulométrica de los sedimentos del fondo, segtin la ecuacién de
transporte fraccional seleccionada (Basile, 2001).
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Las incégnitas son el transporte en suspension efectivo qsi (N incoégnitas, i=1,N),
la composicién del lecho f; (N incégnitas, i=1,N) y el nivel del lecho zy, en cada
seccion de calculo del dominio modelado. Tal representaciéon de la continuidad
de sedimentos es valida para Ax<L: asociada a las particulas mas finas y
conforma un modelo 1D-SNU-TTSSNEQ.

8.3.5 Sedimentos no uniformes y suspension en desequilibrio 2DH

Considerando una esquematizacién igual a la de la Figura 8.6, pero en dos
direcciones, se pueden establecer las siguientes ecuaciones de continuidad para
cada uno de los estratos y los cambios temporales del nivel del lecho:

Balance en el estrato de transporte en suspension

a(Cq;hy) . o9, +6qsiy

+¢,, =0 8.41

e (8:41)
1

d)si :rqqsi‘_‘qsci‘) (842)
i

donde |qsi| = (gsi®+qsiy?)?5 es el moédulo del vector transporte en suspension

efectivo de la clase i-ésima, L+ se calcula mediante (8.37) utilizando el valor del
moédulo del vector velocidad y |qsi| es el médulo del vector capacidad de
transporte en suspensién de la clase i-ésima, que se calcula mediante una
ecuacion de transporte utilizando el médulo de la tension de corte adimensional
sobre el fondo.

Balance en el estrato de transporte de fondo
aqbix + aqbi y
OX oy

donde quix Y quviy son las componentes del vector capacidad de transporte de
fondo de la i-ésima clase (ver Capitulo 7).

y—y =0 .49

Balance en el estrato de mezcla

(1- p){a(aff)wei}:q)bi L by = feia(zbat—S) (8.44a),(8.44D)

donde ¢v; es definido por la ecuacién (8.38).
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Gradiente temporal del nivel del lecho. Erosion/sedimentacion del lecho

Introduciendo (8.44b) en (8.44a), realizando la sumatoria sobre el nimero total de
clases granulométricas y sucesivamente utilizando la ec. (8.38) para expresar el
flujo de sedimentos ¢v;i , se obtiene la ecuacién que describe el gradiente temporal
de la cota del fondo como:

_ % — N _ > _ aziNzlqbix _ aZ:iNzlqbiy
(1 p) ;d)bi _§¢Si aX ay

ot e
Las incognitas son el médulo del vector transporte en suspension efectivo | s |
(N incognitas, i=1,N), la composicién del lecho f; (N incognitas) y zv, en cada
punto computacional, configurando un modelo 2DH-SNU-TTSSNEQ.

(8.45)

8.4 MODELOS MORFODINAMICOS

Distintos modelos morfodindmicos pueden establecerse, acoplando a las
representaciones de la continuidad sélida vistas anteriormente, las ecuaciones
hidrodinamicas. Se describen a continuacién algunos, limitados a margenes fijas.
El caso de margenes erosionables es fundamental, por ejemplo, para la
representaciéon morfodindmica de rios medndricos (Olesen, 1987; Crosato, 1990).

8.4.1 Modelo morfodinamico FI-1D-SU/SCU-TTSSEQ

Las ecuaciones del modelo morfodindmico de flujo impermanente (FI),
unidimensional (1D), para sedimentos uniformes/cuasi-uniformes (SU/SCU) y
transporte total con sedimentos en suspension en equilibrio (TTSSEQ), son las
siguientes:

- Continuidad flujo hidrico: on + M =0 (8.46)
ot ox
- Dindmica flujo hidrico: 1y + vau + on + %y +S5; =0 (8.47)
go gox ox ox
- Continuidad sedimentos: (1-p )% + A _ 0 (8.48)
ot ox
- Transporte de sedimentos: g, =fU) (8.49)

Es importante determinar las celeridades del modelo, ya que esto permite
conocer donde se especifican las condiciones al contorno, sus limites de validez,
la determinacién del intervalo de integraciéon temporal, etc. Para realizar el
analisis de celeridades, del conjunto de ecuaciones (8.46)-(8.49), debemos agregar
las derivadas totales de las variables dependientes h, U y z, re-escribiendo
dichas ecuaciones, el sistema resultante es el siguiente:
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oh yoh U _, (8.50)
ot OX OX
U U oh @&
iU g— 4+ g2 =-—gS 8.51
ot " OX 9 OX 9 OX 9> ®.51)
@, 1 &l (8.52)
ot (1-p)oU ox
& i _dn 659
ot ox  dt
oy _ .U _du (8.54)
ot ox dt
%y, (O 0, (8.55)
ot ox dt

donde la celeridad de pequefias perturbaciones es c=dx/dt y, dado que el
transporte total de sedimentos es funciéon de la velocidad U(x,t), la ecuacién de
continuidad de sedimentos (8.48) puede reemplazarse por la (8.52). En notacién
matricial el sistema de ecuaciones (8.50)-(8.55) se expresa como:

1 U 0 h 0 0 h, 0

0 g 1 U 0 g h -8 Sr
0 0 0 qu 1 0| « |U/| = 0

1 0 0 0 0 Ux dh/dt
0 1 C 0 0 Zbt dU/dt
0 0 0 0 1 C Zbx dzp/dt

donde con h; y hx se indican las derivadas parciales de h respecto a t y a x
respectivamente; y lo mismo vale para las variables U y zy. Ademés, q'u indica la
derivada parcial del transporte total (incluyendo porosidad) respecto a U.

Para obtener las tres celeridades se debe resolver el determinante de la matriz de
coeficientes, con lo cual se obtiene la siguiente ecuacion ctibica (de Vries, 1965,
1969):

®° - 207 + (1-F 2~y F2)d + yF? =0 (8.56)

- Celeridad adimensional: D=— (8.57)



Modelacién de Procesos de Erosién-Deposicion de Sedimentos 309

- Ntmero de Froude: F= \/Ufh (8.58)
9
- Parametro de transporte adimensional: S (8.59)
p - YT p)hou '

La relevancia del parametro de transporte adimensional y se observa cuando el
transporte total q: se expresa en funcién de la velocidad:

g, =aU’ (8.60)

Derivando (8.60) respecto a U, multiplicando el resultado por U en denominador
y numerador, se obtiene:

a0 _ofal®)_ g (V) _p% (8.61)
u

U U u
Sustituyendo (8.61) en (8.59):

P a

V= — , gq=Uh (8.62)
(1-p) g

La relacion q:/q representa la concentracion media de sedimentos en la seccion

transversal, la cual en la mayoria de los rios aluviales es mucho menor que 1

(qt/q << 1, transporte diluido), con excepcioén de rios sujetos a flujos de detritos o

flujos de barro (q:/q ~1, transporte hiperconcentrado).

Por ejemplo, considerando un aforo en el rio Parand (km 452) del 19/06/97:
Q=17235 m3/s, Q:=0.236 m3/s (transporte de sedimentos del lecho), por lo tanto:
Qi/Q=1.37 x 10°. Adoptando =5 (ec. de Engelund y Hansen, 1967) y porosidad
p=0.4, el parametro de transporte adimensional resulta: y=1.14 x 104~ 0.0001. Es
decir, y<<1 en la mayoria de los rios aluviales, exceptuando torrentes y rios con
flujos hiperconcentrados. Mas adelante utilizaremos esta particularidad para
comparar las tres celeridades y establecer un orden de importancia.

Volviendo a la (8.56), podemos analizar primero las celeridades del flujo hidrico
solamente, es decir, considerando transporte nulo o sea lecho fijo y luego la
situacién para lecho movil.

8.4.1.1 Celeridades para lecho fijo

Considerando q:=0, lo cual implica y=0, la (8.56) se reduce a:
®? - 20+ (1-F2)=0 (8.63)

Aplicando la resolvente:
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2+./a-4(1-F?)
= = O,=1+F" (8.64)

12— 2

Multiplicando (8.64) por U, se obtienen las celeridades dimensionales para el
flujo hidrico (Capitulo 2, 2.7.5.1):

¢, =Ux./gh (8.65)

Es decir, para el flujo hidrico existen dos celeridades reales que transmiten
informacién en el plano x,t. En el caso de flujo subcritico, existe una celeridad c;
positiva que transmite informacién aguas abajo y una c; negativa que transmite
aguas arriba:

F<l=U<.gh=¢/.c, (8.66)

En el caso de flujo supercritico, las dos celeridades son positivas, transmitiendo
informacién aguas abajo:

F>1=U>.gh=c/c) (8.67)

8.4.1.2 Celeridades para lecho mavil

Las celeridades adimensionales del flujo hidrico dadas por (8.64) se mantienen.
Considerando que la (8.56) es una ecuacion ctibica, se puede plantear:

(q)_®1)(q>_®2)(®_q)3):0 (8.68)
Desarrollando la (8.68):
O (D, + D, + D, )D? + (OB + DD, +D,D,)D — D,D,D,=0  (8.69)

Comparando (8.69) con (8.56), y teniendo en cuenta que @1, @2 y @3 son raices
que satisfacen ambas ecuaciones, del ultimo término de (8.56) y (8.69) se obtiene
el valor de la celeridad adimensional de la perturbacion del lecho:

- ,0,0,=yF? = C%z% (8.70)
Multiplicando (8.70) por U, se obtiene la celeridad dimensional:
i
c;=U 8.71
3 1-F 2 ( )

Es decir, para una perturbacién del lecho existe una celeridad real c3 que
transmite informacién en el plano x,t. En el caso de flujo subcritico, la celeridad c3
es positiva y transmite informacién aguas abajo:

F<l=c, (8.72)
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En el caso de flujo supercritico, la celeridad c3 es negativa y transmite
informacién aguas arriba:

F>1=c; (8.73)

Las tres celeridades para lecho moévil se representan en el plano x,t como se
observa en la Figura 8.7.

Figura 8.7 Representacién de celeridades para lecho movil.

Si en alguna seccién del rio se produce una perturbacién de las variables de flujo
y del lecho: i) En flujo subcritico (F<1) tales perturbaciones se propagaran aguas
abajo con celeridad c; y aguas arriba con celeridad c; (flujo) y aguas abajo con
celeridad c; (lecho), ii) En flujo supercritico (F>1) tales perturbaciones se
propagaran aguas abajo con celeridad c; y ¢z (flujo) y aguas arriba con celeridad
3 (lecho).

8.4.1.3 Condiciones iniciales y al contorno

Para la resolucion de las ecuaciones se requieren condiciones iniciales y al
contorno. Las condiciones iniciales (para t=0) se representan como Q(x,0) y
h(x,0)=perfil flujo permanente y zp(x,0), q«(x,0).

De acuerdo al anélisis de celeridades realizado previamente, en cualquier seccién
de célculo las variables del flujo y del lecho moévil se verdn afectadas por la
propagacién de perturbaciones que se produzcan aguas arriba y aguas abajo, y
entren al dominio modelado x=(0,L).

Por lo tanto, como condiciones al contorno se especifican (ver Figura 8.8):
F<1. Flujo hidrico: Q(x=0,t) en el contorno aguas arriba y la curva h(x=L)=f(Q) en
el contorno aguas abajo (podria reemplazarse por una h(x=L)=h(t)). Sedimentos:

z(x=0,t); qe(x=0,t).

F>1. Flujo hidrico: Q(x=0,t) y h(x=0,t)=£(Q), es decir, ambas condiciones en el
contorno aguas arriba. Sedimentos: zp(x=L,t); qi(x=0,t).



312 Transporte de Sedimentos y Morfodinamica de Rios Aluviales

" F<1 | " F>1 |
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Figura 8.8 Representacién de celeridades para condiciones al contorno en lecho moévil.

8.4.1.4 Relevancia de las distintas celeridades

Las tres celeridades adimensionales para lecho mévil, derivadas anteriormente
son:

C
D, = Llj—z =1+F! (8.74)

_C_ Vv _ B

CDS_U _1_F2 4 W_(l—p) q (8'75)
En la Figura 8.9 se representa el valor absoluto de las tres celeridades en funcién
del namero de Froude y asociando a ®; distintos valores del parametro de
transporte adimensional y. En simbolos cuadrados negros se observan los
valores correspondientes al rio Parana (en Rosario, Sw=2.85 x 10%), para un
caudal Q=17235 m3/s cercano al médulo, mientras que, los simbolos triangulares
negros corresponden al Torrente Mallero (en Sondrio, Sw=2.2 x102), para un
caudal de crecida Q=263 m3/s con transporte ordinario. Para dos casos de rios
aluviales bien diferenciados, se observa que ®; es mucho menor que | ®12|.

Es decir, en la mayoria de los rios aluviales, qi/q<<1 (transporte diluido) y y<<1;
consecuentemente, agregando la condicién que el nimero de Froude no esté
aproximadamente en el rango 0.8-1.2, se observa que:

Dy << |y, = €5 <<y (8.76)

La primera conclusién que se obtiene de (8.76) es que c1 y c2 no son influenciadas
por la movilidad del lecho, por lo tanto, si lo que interesa es la simulacién
hidrodinamica, puede considerarse que:

Cyo>>C; 0 =0 (8.77)

Es decir, en el arco de tiempo de la simulacién hidrodinamica se asume que el
lecho es fijo. En la Figura 8.10 se observan las celeridades para la situacién general
y la esquematizacion a partir de la simplificacion introducida al suponer c3=0.
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Figura 8.9 Celeridades adimensionales (valor absoluto) en funcién de F (De Vries, 1969).

t t t
1 1 1
i et Acs=0 . C2+ p oot
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Figura 8.10 Representacién de celeridades caso general y simplificaciéon c3=0.

Por otra parte, si lo que interesa es la simulacién morfodinamica (evolucién de
procesos de erosiéon-deposicion del lecho), puede considerarse que:

Cio|>>Cy 0 €y =00 (8.78)

La celeridad infinita de una perturbacién en el flujo implica la adaptacion
instantdnea a lo largo del dominio modelado. Si al dominio ingresa un
hidrograma, que genera obviamente un flujo impermanente, puede considerarse
que cada caudal del mismo, considerado constante en un intervalo de tiempo, es
igual a lo largo de todo el tramo. En el Capitulo 2, esto fue tipificado como flujo
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cuasi-permanente. Las ventajas de tal representacién (igual que la anterior) son
importantes ya que permiten desacoplar hidrodindmica y morfodindmica.

En la Figura 8.11 se observan las celeridades para la situaciéon general y la
esquematizacion a partir de la simplificacién introducida al suponer flujo cuasi
permanente para la simulacién morfodindmica (De Vries, 1993).

t t t t
1 1 1 1
1 1 1 + 1
 Cat | C3t - @ 1
C2” C3 3]

oA at ! LAt | Oy
1 1 1 1

N7 | emee v | ciamten
° - —>» . o — »
; X, ; X, ; X, ; X,

F<1: General F<1: Esquematizacion F>1: General F>1: Esquematizacion

Figura 8.11 Representacién de celeridades caso general y simplificacion ¢; p=+c0.

A los fines de simular procesos morfodinamicos, desacoplar hidrodindmica y
morfodindamica en rios de llanura, como por ejemplo el rio Parana, donde F<<1,
sedimentos cuasi-uniformes, crecidas de larga duracién, con gradientes
temporales de caudal modestos y c3<<|ci2|; ayuda a mejorar la eficiencia
computacional permitiendo adoptar At grandes para los calculos
morfodinamicos.

En general, y no solo para grandes rios de llanura como el Paran, si el flujo se
representa como cuasi permanente, el intervalo de tiempo morfolégico puede
adoptarse como: Atm=Ax/ | cs| .

Nada impide que se pueda calcular el flujo como impermanente (a costa de un
mayor esfuerzo computacional), en ese caso el intervalo de tiempo morfolégico
se adopta: Atn=N Atn, donde Aty es el intervalo de tiempo hidrodindmico y N
entero mayor que 1. En cualquiera de los dos casos, mientras se calcula la
hidrodinamica, se calculan contemporaneamente los transportes de sedimentos y
se acumulan. Una vez que se alcanza el Aty, el calculo de las variaciones del nivel
del lecho se realiza con los transportes acumulados hasta ese momento.

En el caso de flujo impermanente, N=1 implica condicién de acoplamiento entre
hidrodinamica y morfodindmica. La condicién de acoplamiento total solo se logra
cuando se resuelven conjuntamente las variables de flujo y variaciones del lecho,
contemporaneamente un tnico sistema de ecuaciones.

Cui et al. (1996) y Cui y Parker (1997), simularon numéricamente experimentos
de laboratorio, para condiciones al contorno bruscamente variadas y F cercano a
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la unidad (F=1.086 y F=0.974), constatando que el desacoplamiento puede ser
factible, incluso en tales condiciones a priori restrictivas.

Sin embargo, en rios aluviales con lechos fuertemente no uniformes y pendientes
elevadas, las posibilidades de desacoplar hidrodindmica y morfologia son
limitadas, sobre todo si, durante crecidas extraordinarias, se producen
alimentaciones elevadas de sedimentos desde afluentes debido a deslizamientos
o flujos de detritos; los cuales atn sin producir flujos hiperconcentrados en el
cauce principal, hacen que y varie entorno a 0.1-0.5. En tales circunstancias se
requieren modelos acoplados o totalmente acoplados.

8.4.1.5 Esquemas numeéricos para resolver morfodinamica

Para el modelo de flujo impermanente (FI) o cuasi permanente (FCP)
unidimensional (1D), para sedimentos uniformes (SU) o cuasi uniformes (SCU) y
transporte total con sedimentos en suspensioén en equilibrio (TTSSEQ), se pueden
utilizar esquemas del método de diferencias finitas, de tipo explicito, implicito o
de prediccidén-correccion. Los de tipo explicito se utilizan frecuentemente en
modelos desacoplados, mientras los implicitos y los de prediccién-correccién en
modelos acoplados.

8.4.1.5.1 Esquema explicito de Lax

Lax (1954) propuso el esquema explicito de diferencias finitas centrado que se
observa en la Figura 8.12, donde n es un indice temporal y j un indice espacial.

ntlg—----------

At

n ; L ?
f " il

j-1 Ax ] Ax i+l

Figura 8.12 Esquema explicito del MDF centrado, Lax (1954).

Como se observa en la Figura 8.12, en un esquema explicito la incégnita en el
tiempo t=(n+1)At se calcula exclusivamente con informacién proveniente del
tiempo anterior t=nAt.

A los efectos de garantizar estabilidad e incrementar la exactitud, se introduce un
término de caracter difusivo en la ecuacién de continuidad de sedimentos (8.48):

o  (1-p) ox ox?

2
1 00 _ 077 _ (8.79)
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Cuando el valor de este término adicional es igual al término de segundo orden
del error de truncamiento, se obtiene una mayor exactitud de célculo. Podemos
hacer o' funcién de x, luego:

oz, , 1 og @& a/azbjzo (8.80)
ot (1-p)ox ox\ ox

De acuerdo al esquema explicito de Lax, el primer y segundo término de

ecuacion (8.80) se discretiza mediante:
n+l n n n
07, Zpj —Zpj 0g;  Otjir —Oija

B

(8.81a), (8.81b)
ot At OX 2 AX

El tercer término implica una derivada segunda, por lo tanto, se discretizan las
derivadas primeras enj+1/2yj-1/2:

n n
o ij+l_zbj ,6Zb
=a 4| — , o ——
i+ AX OX

Y luego, se obtiene:

S
OX

P
=o |2 it (8.82a), (8.82b)
1 J-*E AX

j+1 j-=
2 2

) -7 ) -z
a[a'azbj _ OL’_ ) bj+1 : bj _ OL'_ L bj ij—l (883)
OX ox ), i+ AX - AX
Denominando a'=a (Ax2/2At), la (8.83) queda expresada como:
o( ,0z 1
ax(oc 6;1 ZZM{o‘ji(zgj+1 - zgj)—aj_;(zg - z{;,._l)} (8.84)

donde: aj,y =0.5(ocj+l +OL,-) ;o Qg =0-5(0Cj 'ij—l)

Introduciendo (8.81a), (8.81b) y (8.84) en (8.80) y despejando el valor del nivel del
lecho en el tiempo t=(n+1)At se obtiene:

N+l _ono At(qtnj+1 B qtnj_l)-l-ll:

Zy = Zpj 2Ax(1— p) > o ;(ZQM - Zt?j)_ 0‘?_% (Zgj - Zt?j—l):| (8-85)

.
"5

El coeficiente o puede ser especificado en funcion del ntimero de Courant o
asociado a la celeridad de la perturbacién del nivel del lecho c3, que se obtiene
reemplazando (8.59) en (8.71) como:

1 U g

= i 8.86
G (1-p)h(t-F?)ou (8.56)
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C, At
c=—"—

Y por lo tanto:
AX

(8.87)
Diferentes esquemas se obtienen a partir del valor que asume el coeficiente o.: i)
0=1, esquema original de Lax (1954), ii) a=c, esquema del tipo Godunov (1959),
iii) a=02, esquema del tipo Lax-Wendroff (1960), iv) a=c2+b, esquema del tipo
Lax-Wendroff modificado (Vreugdenhil y De Vries, 1973).

Un analisis de estabilidad lineal, basado en series de Fourier, conduce a la
siguiente condicién de estabilidad del esquema numérico: 62<a<2. El valor de
o=c2 da la estabilidad marginal del esquema, por lo tanto, Vreugdenhil y de
Vries (1967) propusieron sumar un coeficiente b de ajuste para asegurar la
estabilidad: a=o2+b con b=0.01-0.08. Un esquema del tipo Lax-Wendroff
modificado, con coeficiente de ajuste b=0.01, es utilizado en el modelo
morfodinamico desacoplado Hydro II-MB (Basile y Peviani, 1990).

8.4.1.5.2 Esquema de prediccién-correccion

Los esquemas de Prediccién-Correccion, realizan la primera prediccién con un
esquema explicito y corrigen sucesivamente con un esquema implicito, hasta que
la solucién converge en cada punto computacional. En la Figura 8.13 se observa:
a) un esquema explicito regresivo en el espacio progresivo en el tiempo para
prediccion y b) el esquema de Preissmann (1961) para correccion, donde 6 es un
coeficiente de peso 0<0< 1y ¥=0.5.

n+1,P

At

j Ax g
Figura 8.13 Esquema prediccion-correccién del MDF: a) Prediccién, b) Correccion.

En la fase de prediccién, la ecuaciéon de continuidad de sedimentos (8.48) se
discretiza de la siguiente manera:

+1P
i — 17, L1 (qtr}ﬂ_qtrj])zo (8.88)
At (1-p) A |

Con (8.88) se obtiene el valor de predicciéon del nivel del lecho en t=(n+1)At,
x=(j+1)Ax. Con dichos valores de prediccién, la hidrodindmica determina valores
de prediccion de las variables de flujo y con ellas se calcula el transporte de
sedimentos de prediccion.
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Luego, en la fase de correccién, utilizando el esquema de Figura 8.13b, la
ecuacion de continuidad de sedimentos discretizada, se expresa como:

n+1¢

Zyivr ~Zpja 1 n+1P n+1P " .
j At ' +(1_p)AX[9(qtj+1 — 0y j+(1_6)(qtj+1_qtj):|zo (8.89)

con la cual se obtiene el valor corregido del nivel del lecho en t=(n+1)At,
x=(j+1)Ax.

Se debe establecer un control de convergencia, fijando una tolerancia adecuada
para la diferencia de los niveles del lecho corregidos, que se obtienen en las
sucesivas iteraciones que se realizan con la (8.89). El esquema es estable y
convergente si el nimero de Courant, asociado a la celeridad de la perturbacion
del nivel del lecho c3, dada por la ec. (8.86), es menor que la unidad y el
coeficiente de peso 6>0.5.

8.4.2 Modelo morfodinamico FI-1D-SNU-TTSSEQ/TTSSNEQ

En este apartado se describe un modelo de flujo impermanente unidimensional (FI-
1D) para sedimentos no uniformes (SNU) y transporte total con sedimentos en
suspension en equilibrio y en desequilibrio (TTSSEQ/TTSSNEQ), apropiado para
simulacion de procesos hidrolégicos, hidrodindmicos y morfodindmicos, a escala de
cuenca, denominado TEDRI-1D7C_Transporte y Erosion-Deposicion en Rlos - 1
Dimensional 7 Clases granulométricas (Basile, 2016; Basile y Riccardi, 2016; Basile
et al., 2017).

8.4.2.1 Conceptualizacion de la representacion de procesos

El modelo simula integralmente, desde la transformacién lluvia-caudal y la
alimentacion sélida, en forma espacialmente agregada a escala de subcuenca, hasta
la propagacion distribuida de caudales (liquidos y sélidos) y los procesos de erosion-
deposicién en el curso principal. En la Figura 8.14 se observa la esquematizacién de
una cuenca genérica con las entradas espacialmente semidistribuidas de agua y
sedimentos al cauce principal.

El modelo es capaz de representar, a lo largo del rio, la evolucién espacial y temporal
de: i) caudal liquido (y variables de flujo asociadas), ii) transporte de sedimentos
(fondo, suspensiéon y total) por clases granulométricas, iii) procesos de
erosion/sedimentaciéon del fondo del rio y iv) cambios de composicion
granulométrica del lecho; en cuencas relativamente grandes y morfolégicamente
complejas. Se destaca el concepto de simulacién integral a escala de cuenca,
mediante el acoplamiento de procesos hidrolégicos, hidrodinamicos vy
morfodindmicos en un solo modelo operativo.
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Figura 8.14 Esquematizacion de entradas espacialmente semidistribuidas de agua y sedimentos en
el modelo TEDRI-1D7C.

Los caudales liquidos que ingresan a través de los tributarios se determinan
mediante la convolucion del HUI de Nash o el HUS triangular equivalente del
SCS con el hietograma de lluvia neta, obtenido mediante el método del ntimero
de curva CN. Alternativamente, pueden especificarse como caudales laterales
externos. El aporte sélido, en correspondencia con cada tributario, puede ser
representado en forma de transporte ordinario o extraordinario, dependiendo de
las caracteristicas morfolégicas y sedimentolégicas de cada afluente y de los
eventuales deslizamientos que pudieran haber ocurrido.

El modelo realiza en primer lugar la transformacion lluvia-caudal por subcuencas y
la suma de hidrogramas en las confluencias. Sucesivamente, los mismos se propagan
en forma distribuida a lo largo del cauce principal, obteniéndose valores de caudales
(v variables de flujo asociadas) en las distintas secciones de célculo.

El aporte de sedimentos, en funcién del tiempo, se calcula a partir de la
hidrodindmica y de las caracteristicas sedimentolégicas de los tramos terminales de
cada afluente; segin distintas modalidades que se describen mas adelante. Los
transportes de sedimentos que ingresan lateralmente se van generando a medida
que el proceso de calculo avanza en el tiempo. Los sedimentos que ingresan al cauce
principal, se combinan con los transportes encauzados y se propagan, produciendo
variaciones del nivel del lecho y cambios de su composicién granulométrica.

La representacion de los procesos hidrolégicos, hidrodindmicos y
morfodinamicos, descriptos precedentemente, son resueltos numéricamente e
implementados computacionalmente en algoritmos de célculo desarrollados en
Lenguaje Visual Fortran 5.0 (Basile, 2016). En el cauce principal, las ecuaciones
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que describen la hidrodindmica y la morfodindmica, se resuelven conjuntamente
en forma acoplada, a través de aproximaciones en diferencias finitas, utilizando
esquemas de prediccién-correccion. Para la fase de predicciéon se utiliza un
esquema progresivo en el tiempo y regresivo en el espacio, mientras que, para la
fase de correcciéon se aplica el esquema de Priessmann. Todos los pardmetros
fisicos y numéricos son provistos por el usuario y pueden ser cambiados a través de
un archivo Excel© con extensién csv, de ingreso de datos. El primer bloque
computacional incluye la gestién de datos de entrada, la generacion de datos en
secciones de célculo interpoladas, la transformacién lluvia-caudal (Hidrologia), la
inicializaciéon de rugosidades del lecho, variables de flujo (Hidrodindmica) y
Transporte de Sedimentos en el cauce principal.

El bloque computacional de Morfodindmica, se activa después de la
inicializacién, llamando secuencialmente a los bloques de Hidrodindmica y
Transporte de Sedimentos, de acuerdo al esquema numérico de prediccion-
correccién, para calcular los procesos de erosién-deposiciéon y cambios de la
composicion del lecho. Con tales resultados se actualizan en t=to+At las
rugosidades y pendientes del lecho y se determinan las variables de flujo y
transporte de sedimentos, en un loop de avance temporal ascendente, con
adaptaciéon dinamica del paso de integraciéon temporal At. El modelo utiliza 26
subroutinas que ejecutan todas las operaciones de gestiéon de datos, los célculos y las
salidas de resultados hidrolégicos, hidrodindmicos y morfodindmicos en archivos
Excel© con extension csv.

El modelo ha sido aplicado para simular satisfactoriamente procesos
morfodindmicos ya sea en canales experimentales, como en rios aluviales a escala
de cuenca (Basile 2016, Basile y Riccardi, 2016; Basile et al., 2017).

8.4.2.2 Ecuaciones gobernantes

8.4.2.2.1 Procesos hidrolégicos

La transformaciéon lluvia-caudal se realiza para cada subcuenca mediante la
convoluciéon del HUI de Nash o el HUS triangular equivalente del Servicio de
Conservacion de Suelos (SCS) de EE.UU, con el hietograma de lluvia neta. Este tltimo
se obtiene mediante el método del nimero de curva (CN) del SCS de EE.UU (Chow et
al., 1994). Alternativamente, los mismos pueden especificarse como caudales laterales
externos. Se pueden simular hasta cincuenta afluentes.

HUI de Nash

El HUI de Nash (1957) es expresado mediante la siguiente ecuacién (Basile y
Zimmermann, 2008):
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V. t n-1
u(t)=——2 e (j 8.90

®) K (n-1)! K (8.90)
donde t: tiempo (s), u(t): ordenada del HUI (m3/s.mm), Vo: volumen asociado a 1
mm de lluvia neta uniformemente distribuida en la subcuenca (m3), K: coeficiente
de embealse lineal (1/s) y n: nimero de embalses ( - ).

Los parametros del HUI, ny K, pueden ser especificados por el usuario, a partir de
su determinacién con mediciones en cuencas aforadas. Alternativamente,
especialmente en cuencas no aforadas, el modelo los calcula, para cada subcuenca,
en funcién de las caracteristicas morfolégicas de las mismas (Basile, 2016).

HUS triangular del SCS

La ordenada pico del HUS triangular equivalente del SCS de EE.UU. (Mockus,
1972) es dada por:

 0.5556 V, A

u
p
Tp

(8.91)

donde V*,: volumen adimensional acumulado en correspondencia del pico del
HUS adimensional (igual a 0.375 en el método original), A es el area de la
subcuenca (km?2) y T,: tiempo al pico (hs):

T, =0.5t, +t, =0.5t, +BT, (8.92)
donde t.: tiempo de lluvia neta unitaria (hs), t,: tiempo de retardo (hs), B:

coeficiente cuyo valor puede ser especificado y en el método original es igual a
0.6.

El tiempo de concentracién de la subcuenca T. (hs) se estima mediante la férmula
de Ventura: Te=0.(A/Spm)?, con A (km?), Spm: pendiente media del curso principal
(m/m) y o: coeficiente especificado por el usuario, el cual puede ser ajustado
(0.03 < 0. <0.15).

El tiempo de base del HUS se determina mediante:

=T (8.93)

Los parametros de calibracién son: B y V*,. El tiempo de lluvia neta unitaria del
HUS se determina considerando: t.<(1/20)T..
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Hietograma de lluvia neta

En el método del niimero de curva, el valor del CN se relaciona con las
condiciones de escurrimiento a través de la diferencia potencial maxima S (en
mm), mediante la siguiente expresion:
25400

CN =

254 +5S

(8.94)

A cada complejo suelo-vegetacién, su morfologia (pendiente sustancialmente),
su uso y condicién de humedad antecedente, le corresponde un valor de CN. Por
lo tanto, de la ecuacién (8.94) se calcula S. Luego, la parte de la lluvia total Py
que produce escurrimiento (lluvia neta Pret) se determina como:

_ (P —025)°

8.95
" p,+08S (895)

A partir de la curva de lluvia total acumulada en cada subcuenca, el modelo
discretiza dichas curvas con un At igual a la duracion de lluvia del hidrograma
unitario seleccionado y calcula la infiltracién acumulada F mediante la ecuacion
propuesta por Chow et al. (1994):

F(t)z S[Pac(t)_IA(t)] (896)
P.(t)—IA(t)+S '

donde [A«+=0.2 S, es la abstraccion inicial. Si, Pac(t) < IAwr. entonces IA(t)=Pac(t) y
F(t)=0. Por el contrario, si Pac(t) > [Aw. entonces IA(t)= IAw: v F(t) se calcula con
la ec. (8.96). Luego se calcula la lluvia neta acumulada Pret ac(t)=Pac(t)-IA(t)-E(t), ¥
sucesivamente, mediante un proceso de desacumulacién, determina el hietograma
de lluvia neta para cada subcuenca.

Ecuacién de convolucién discreta

Los caudales de escurrimiento directo de cada subcuenca se determinan
realizando la convolucién entre el hidrograma unitario sintético seleccionado y el
hietograma de lluvia neta. El procedimiento se realiza aplicando la ecuacién de
convolucién discreta:

Qn = me Un mot (897)

donde M: namero total de pulsos de lluvia m que componen el hietograma de
lluvia neta (m=1,2,...,M). Para un total de L ordenadas no nulas del HU
(1=1,2,.....,L) quedan definidas N ordenadas del hidrograma de escurrimiento
directo N=L+M-1 con (n=1,2,....,N).
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Finalmente, se suman los caudales base de cada subcuenca y se determinan los
correspondientes hidrogramas de escurrimiento global que alimentan el cauce
principal.

8.4.2.2.2 Procesos hidrodinamicos

La hidrodinamica del cauce principal se representa mediante las ecuaciones de flujo
impermanente gradualmente variado 1D de De Saint Venant, donde se desprecian
los términos inerciales y de gradiente de presion en la ecuacion dindmica, es decir, se
asume flujo localmente uniforme:

oA 6Q
AL R 8.98
a Tk (8.98)
Q- %ARZ/S s¥2 (8.99)

donde t (s): coordenada temporal, x: coordenada espacial (m), A: &drea mojada de
la secciéon transversal (m?), Q: caudal (m3/s), qu: caudal lateral por unidad de
ancho (m?/s), R: radio hidrdulico (m), Sp: pendiente de fondo ( - ) y n: coeficiente
de rugosidad de Manning (s/m?/3), definido como: n=0.(d9)!/¢, con a=0.04 y doo:
diametro del material del lecho para el cual el 90 % es mas fino (m). El coeficiente
o es constante y puede ser calibrado, mientras doy puede variar durante la
evolucién de la composicién del lecho, induciendo de este modo una variaciéon
espacio-temporal del coeficiente n. Tal abordaje es totalmente justificado para rios
con pendientes S5,>0.002 (Henderson, 1963; Bellos et al., 1995; Chiari, 2010).

La ec. (8.99) establece que existe una relaciéon univoca entre dreas y caudales, en
una seccién determinada xo, por lo tanto, reemplazando la derivada temporal del
area en la ec. (8.98), se obtiene:

oQ oQ

—+C,—=C 8.100

ot oo Tk (8:100)
La (8.100) representa un proceso de adveccion pura donde el caudal Q es
propagado aguas abajo con una celeridad cw. Donde cy estd representada por
dQ/dA | x y es funcién de la velocidad U(x,t). Efectuando la derivada del caudal
Q, dado por la ec. (8.99), respecto al drea A, se obtiene:

co=(53)U (8.101)

Las condiciones iniciales son del tipo Q(x,0) y se necesita una sola condicion de
borde Q(x1,t) especificada en el contorno aguas arriba. Las profundidades h(x,t),
en cada seccion de célculo a lo largo del cauce principal (y deméds variables
hidrédulicas asociadas: A(x,t) y R(x,t)), se obtienen a partir de la relacién h-Q una
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vez calculados los caudales Q(xt), y sucesivamente se determinan las
velocidades medias U(x,t) y tensiones de corte sobre el fondo t(x,t).

8.4.2.2.3 Morfodinamica del cauce

A partir del concepto de capa activa o de mezcla (Hirano, 1971), distintos
modelos, cada uno con diferentes grados de simplificacién, han sido
desarrollados para simular los procesos morfodinamicos en rios con lechos de
sedimentos no-uniformes (Ribberink, 1987; Armanini y Di Silvio, 1988; Di Silvio y
Peviani, 1991; Parker, 1992; Basile y Di Silvio, 1994; Cui et al., 1996; Cui y Parker,
1997; Tsujimoto, 1999; Basile, 2000a, 2002a,b,c; Wu y Wang, 2008; Parker, 2008;
Fasolato et al., 2009; Di Silvio, 2009; Chiari et al., 2010; Sun et al., 2015; Lauer et.
al., 2016; Stecca et al., 2016).

El modelo TEDRI-1D7C representa los procesos de transporte fraccional, erosion-
deposiciéon y cambios de composicién del lecho, mediante modelos de dos y tres
estratos, como se muestra en la Figura 8.15.

Z 4

a) b)

A 4 y

Figura 8.15 Esquematizacién del flujo de sedimentos en: a) modelo de dos estratos, b) modelo de
tres estratos.

Modelo de dos estratos (SNU-TTSSEQ)

Simula adaptacién instantdnea del transporte en suspension a las condiciones
hidrodindmicas locales, por lo tanto, el transporte en suspension puede ser
conglobado en el transporte total, el cual se asume en condiciones de equilibrio
(capacidad de transporte). Este abordaje se utiliza cuando el paso de integracién
espacial es mayor que la longitud de adaptaciéon de las particulas mas finas
transportadas en suspensién (Ax>Ls); y en general, en todos aquellos casos donde el
transporte es predominantemente de fondo. En la parte superior, la corriente hidrica
constituye el estrato de transporte total de sedimentos. Por otra parte, el lecho del rio
se esquematiza mediante un estrato de mezcla de altura 5, debajo del cual se
encuentra el sedimento no perturbado o substrato (Parker y Sutherland, 1990; Di
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Silvio, 1992a; Parker, 1992; Basile, 1999; Parker, 2008). El balance de sedimentos
para la clase i-ésima en el estrato de transporte total se expresa como:

0Qy,

67): +Bdy =y (8.102)
donde Q; es la capacidad de transporte volumétrico total de sedimentos de la i-
ésima clase (m3/s), B es el ancho mojado de la seccién transversal (m), ¢s es el
correspondiente flujo vertical de sedimentos entre el estrato de transporte y el estrato
de mezcla (m/s) y qu es el transporte volumétrico total por unidad de longitud de la
misma fraccién que ingresa lateralmente (m2/s).

En el estrato de mezcla solo se producen flujos verticales de sedimentos, debido a
los procesos de erosién-deposicién, los cuales inducen cambios en su
composicién granulométrica. El balance sélido para la clase i-ésima en dicho
estrato se expresa como:

a(f;3)

(1_ p)[atl‘*‘d)ei} =y , 0 =T

o(z, -9d)

. (8.103a),(8.103b)

donde p: porosidad del sedimento ( - ), fi: fracciéon de la clase i-ésima presente en
el estrato de mezcla ( - ), ¢ei: flujo de sedimentos (m/s) entre el estrato de mezcla
y el substrato de sedimentos no perturbados de composicion fnpi, zv: nivel del
fondo (m) y fei: fracciéon de intercambio entre el estrato de mezcla y el substrato (-
): fei=fi si en un determinado intervalo de tiempo la superficie de separacion,
posicionada en cota (z»-8), se desplaza hacia arriba (deposicién) o fei=fnpi si tal
superficie se desplaza hacia abajo (erosion).

La altura del estrato de mezcla se relaciona con las particulas mas gruesas
presentes en el mismo mediante: 6=2 dogo. El valor de doo puede variar durante la
evolucién de la composicién granulométrica del estrato de mezcla, produciendo,
por lo tanto, cambios en el tiempo y en el espacio del valor de é.

Introduciendo la ecuacién (8.103b) en la ecuacién (8.103a), realizando la
sumatoria sobre el nimero total de clases granulométricas N (recordando que
YNf=Y Nf,=1) y sucesivamente utilizando la ecuacién (8.102) para expresar el flujo
de sedimentos ¢y, se obtiene la ecuaciéon que describe el gradiente temporal del
nivel del fondo como:

(1_ p)% = id)ti = ;[i Gy — (MJ (8'104)

ot~ ox

donde N: ntimero total de clases granulométricas. El modelo puede representar
hasta un maximo de 7 clases granulométricas. Con un intervalo de clase A¢p=2, en
escala sedimentologica ¢ (d=2-), puede representar granulometrias extendidas
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desde arenas: 2<¢<4 hasta cantos rodados (-8<¢<-10). De cualquier manera, es
posible adoptar diferentes tipos de distribuciones, de acuerdo a las necesidades
que requiera cada simulacion en particular, modificando A¢.

Por lo tanto, en cada secciéon de célculo y para cada intervalo de integracion
temporal, el modelo determina primero, con la ecuacién (8.102) el flujo vertical
de sedimentos ¢y, luego con la (8.104) calcula los cambios temporales del nivel
del lecho Az, y actualiza los niveles del lecho z,. Sucesivamente, con la ecuaciéon
(8.103a), determina los cambios temporales de la composicién granulométrica del
estrato de mezcla f;.

Modelo de tres estratos (SNU-TTSSNEQ)

Simula transporte en suspensién en condiciones de no-equilibrio, por lo tanto, el
transporte en suspension es una incognita. Este abordaje es tutil para simular los
procesos morfodindmicos cuando en el aporte solido preponderan fracciones de
sedimentos finos, en el rango de arenas muy finas a finas, y es aplicable en todos
aquellos casos donde el paso de integracion espacial adoptado es menor que la longitud
de adaptacion del sedimento en suspension (Ax<Ls).

La corriente hidrica se divide en un estrato de transporte en suspensiéon y en un
estrato de transporte de fondo. Por otra parte, el lecho del rio se esquematiza
mediante un estrato de mezcla, debajo del cual se encuentra el sedimento no
perturbado o substrato.

Para el sedimento presente en el estrato de transporte en suspension es necesario
distinguir entre el transporte solido efectivo de la clase i-ésima, Qs y la
capacidad de transporte de la misma clase, Q.. Estos dos transportes coinciden
solo en condiciones de equilibrio. En el caso general, en cambio, el flujo vertical
neto de la clase i-ésima entre el estrato de transporte en suspension y el estrato de
transporte de fondo se expresa como:

1

si :E( Si _Qsci) (8‘105)

¢

donde B: ancho de la secciéon y Ls: longitud de adaptacion de la clase i-ésima, que
se expresa mediante la siguiente férmula (Armanini y Di Silvio, 1988):

-6 8
L, =Yh a+(1—ajel'5(s) ) (8.106)
w,. | h h

Si




Modelacién de Procesos de Erosién-Deposicion de Sedimentos 327

donde wy;: velocidad de caida asociada a la clase i-ésima (m/s), u-: velocidad de
corte (m/s) y a=2 doo 0 a=0.05 h (se adopta el minimo). La velocidad de caida
asociada a la clase i-ésima se estima con la ecuacién de Cheng (1997):

v 2w P2 (s-1)g [
w, =d[(25+1.2 p2f' —5] , D, =d,| 529 (8.107a),(8.107b)
i v
I
donde dii didmetro representativo de la i-ésima clase (m), D+ didmetro
adimensional, v: viscosidad cinematica (m2?/s), s=ps/p: gravedad especifica del
sedimento y g: aceleracién de la gravedad (m/s?).

Consecuentemente, el balance de sedimentos para la clase i-ésima en el estrato de
transporte en suspension se expresa como:

8(Qq1V) , aQ, _
ot + ox +B(|)si_qsLi (8'108)

donde U: velocidad media de la corriente hidrica, gsLi: transporte en suspensién,
por unidad de longitud, que ingresa lateralmente. El término Q./U=CghB,
representa la cantidad de sedimento almacenado en el estrato de suspension,
siendo G la concentraciéon de sedimentos asociada a la clase i-ésima en dicho
estrato. La dispersién longitudinal no se tiene en consideracién, por ser
generalmente despreciable (inclusive para sedimentos muy finos), respecto al
término que expresa el intercambio neto con el estrato de fondo.

La ecuacién de continuidad de sedimentos para la clase i-ésima en el estrato de
transporte de fondo se expresa como:

0Qy;
OoX

+ B( ¢bi - ¢si ) = Oy (8'109)

donde ¢u;i es el flujo vertical de sedimentos entre el estrato de transporte de fondo
y el estrato de mezcla y quLi es el transporte de fondo por unidad de longitud que
ingresa lateralmente.

Para la derivacién de la ecuaciéon (8.109) se ha considerado que el transporte de
fondo es controlado por las condiciones hidrodindmicas y sedimentolégicas locales,
por lo tanto, Qui=Qui, donde este dltimo es la capacidad de transporte de fondo.
Ademéds, no se ha incorporado el gradiente temporal del almacenamiento por ser
despreciable respecto a los restantes términos involucrados.

Analogamente al modelo anterior, en el estrato de mezcla solo se producen flujos
verticales de sedimentos:

(1- p)[(ﬁﬁ)wei}:%i ;O = feia(zgt_s) (8.110a),(8.110b)
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donde las variables intervinientes ya han sido definidas.

Introduciendo la ecuaciéon (8.110b) en la ecuaciéon (8.110a), realizando la
sumatoria sobre el numero total de clases granulométricas y sucesivamente
utilizando la ecuacién (8.109) para expresar el flujo de sedimentos ¢vi, se obtiene
la ecuacion que describe el gradiente temporal del nivel del fondo como:

(- )azb id)b, Zcbs, [i%h ) 1Qb‘] (8.111)

Por lo tanto, en cada secciéon de célculo y para cada intervalo de integraciéon
temporal, el modelo determina primero, con la ecuacién (8.108) el transporte en
suspension efectivo y el flujo vertical de sedimentos ¢s;, después con la (8.109)
determina el flujo vertical ¢vi;, luego con la (8.111) calcula los cambios temporales
del nivel del lecho Az, y actualiza los niveles del lecho z,. Sucesivamente, con la
ecuaciéon (8.110a), determina los cambios temporales de la composicion
granulométrica del estrato de mezcla f;.

Ecuaciones de transporte de sedimentos

La capacidad de transporte fraccional de sedimentos se determina con cualquiera de
las siguientes cuatro ecuaciones: i) Engelund y Hansen (1967), ii) Di Silvio (1983), iii)
Van Rijn (1984a,b,c) y iv) Meyer-Peter y Miiller (1948), todas modificadas para
calcular el transporte de sedimentos no uniformes por fracciones granulométricas
(Basile, 2000c, 2016), varias de las cuales se presentaron en el Capitulo 7. La divisién
del transporte total, en fondo y suspension, se realiza con la relacién de transportes
de Van Rijn.

Ecuacion de Engelund v Hansen modificada

La ecuaciéon de Engelund y Hansen (1967), modificada para sedimentos
heterogéneos (Basile, 2000c) se expresa como:

Qt.[(s 1)9] 2
S e G, (8.112)

donde s=ps/p es la gravedad especifica del sedimento, siendo ps la densidad del
sedimento y p la densidad del agua; g es la aceleraciéon de la gravedad; a.en es un
coeficiente de proporcionalidad que puede ser especificado y cuyo valor original
es 0.05; u- es la velocidad de corte u-=(t,/p)°5, siendo 1, la tensién de corte sobre
el fondo (tb=pgRSy); fi es la fraccion correspondiente a la clase i-ésima presente en
el lecho, Ct es el factor de friccion C=U/u-, siendo U la velocidad media de flujo.

En (8.112) 14 es la tensiéon de corte adimensional referida a la particula de
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diametro d; y &oi es el correspondiente coeficiente de proteccién-exposicion:

Tp
T =—F— . s G :(

g (Ps - P)di

j) (8.113a),(8.113b)

m

con dm: didmetro medio aritmético de la distribucion granulométrica del
sedimento del lecho:

N
d,=> fd, (8.114)
i-1
La correccién de la tensiéon de corte adimensional referida a una particula de

didmetro d; es expresada en la ec. (8.112) mediante el producto de las ecs. (8.113a)
y (8113b), es decir:ti" =t.&;. El exponente b puede adoptar valores

comprendidos entre 0 y 1 (Capitulo 7).

Division del transporte total en fondo v suspension

En el modelo de dos estratos, la continuidad de sedimentos se resuelve
considerando la capacidad de transporte en suspensién y de fondo, agregadas en
Q:i. Resulta atil dividir Qu en capacidad de transporte de fondo y en suspension.
Por un lado, esto es ttil ya que generalmente, para calibrar las férmulas solo se
tienen datos medidos de uno de ellos (usualmente de transporte en suspension).

Por otro lado, en el modelo de tres estratos, se requiere estimar la capacidad de
transporte en suspension, la cual puede ser distinta que el transporte en
suspension efectivo (el cual es una incégnita en dicho modelo), mientras que, el
transporte de fondo se supone igual a la capacidad de transporte.

Por lo tanto, en el modelo la capacidad de transporte total de la clase i-ésima Qx
se divide en fondo y suspension en funciéon de la relacién de transportes de
fondo y suspension rtysi de Van Rijn (1984c):

d

0.2
My =—2 (hj DS® (8.115)

1+t 1+rty

chi=(rtbsi]Qti , QSCi=[1J Q,  (8116a),(8.116b)

donde a,=0.005 y as=0.012 (valores originales). Si se cuentan con mediciones, los
mismos pueden ser especificados a los fines de calibrar las ecuaciones. Si para la
simulacién se selecciona el modelo de dos estratos: Qui=Qpci ¥ Qsi=Qsci. En cambio,
si se adopta el modelo de tres estratos: Qp=Qbe ¥ Qsi es una incégnita, que se
determina a partir del balance en el estrato de transporte en suspension.
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Ecuacion de Di Silvio modificada

La ec. de Di Silvio (1983), fue desarrollada a partir de la relacién entre el
transporte adimensional de Einstein y la potencia ctibica de la tensién de corte
adimensional. Eliminando la profundidad de esta dltima, mediante el uso de la
ecuacion de resistencia de Manning-Strickler, el transporte fue expresado como
una funcién del caudal liquido Q, la pendiente del fondo Sy, el ancho de la
seccion transversal B y el didametro del sedimento d. La version original para
sedimentos uniformes fue verificada con datos de campo y sucesivamente
modificada para sedimentos heterogéneos introduciendo la fraccién f; referida a
la clase i-ésima y un coeficiente de proteccién-exposiciéon. En la versiéon para
sedimentos heterogéneos, dada por Di Silvio y Brunelli (1989), la misma se
expresa como:
m n

Qu =05 i %p j; Coi (8.117)
donde los coeficientes adoptan los siguientes valores: m=1.8, n=2.1, p=0.8, q=1.2
y 04s=0.08. El coeficiente de proteccion-exposiciéon es determinado con la ec.
(8.113b). El transporte Qy es dividido en fondo y suspensién mediante las ecs.
(8.116a) y (8.116b).

Ecuaciones de Van Rijn modificadas

Para determinar el transporte total de sedimentos en el modelo, se modificaron
las versiones simplificadas de las ecs. de transporte de fondo y en suspensién de
Van Rijn (1984), mediante la correcciéon de la velocidad media critica de cada

particula:
d 12 U —y o 24
=f — R E— 8.118
Qbi labQ[h) {[(s—l)gdi]o‘s} ( a)
d U U corr. 24
= f, Rl B I P (g 8.118b
Qsi i asQ(h) i {[(S_l)gdi]o.s} ( )

donde 0,=0.005 y a,s=0.012 (valores originales) y el transporte total se obtiene
como: Qi=Qui+Qsi. Si se cuentan con mediciones, los mismos pueden ser
especificados por el usuario a los fines de calibrar las ecuaciones. La velocidad
media critica corregida para la clase i-ésima se expresa como:

UG =Ug &, &g =(d,/d,)" (8119a),(8.119)

con Uy velocidad media critica, referida a la movilidad del didmetro absoluto d;,
determinada con:
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Y _575 log ( ;2 R ] , U =/t (S—-1)gd;  (8.120a),(8.120Db)

Usci 9
donde ux es velocidad de corte critica para la i-ésima clase.

En (8.120b) la tensién de corte adimensional critica de la i-ésima clase se estima
con la ecuacién parametrizada de la curva de Shields (Basile et al., 2016):

Ty =[9 D5 + 019 EXP(-16 D29 )’ (1/25 +1.2D2 - 5)3 D (8.121)

con D+: didmetro adimensional dado por la ec. (8.107b) El transporte total Qy es
dividido en fondo y suspension mediante las ecs. (8.116a) y (8.116b), que tienen
origen a partir justamente de las ecs. (8.118a) y (8.118b).

Ecuacion de Mevyer-Peter v Miiller modificada

En aquellos casos donde el transporte de fondo es predominante, en el modelo se
puede seleccionar la ecuaciéon de Meyer-Peter y Miiller (1948), adaptada para
calcular el transporte por clases granulométricas, corrigiendo la tension de corte
adimensional critica mediante el coeficiente de proteccién-exposicion de
Eguiazaroff (1965) e introduciendo la fraccién f; correspondiente a cada clase,
Capitulo 7.

Qi
I = Olmpm fi
B./(s-1)gd;? P

donde el subindice i estd indicando la i-ésima clase en que se divide la
distribuciéon granulométrica del sedimento del lecho (i=1,2,..,N) y & es el
coeficiente de proteccién-exposicion de Egiazaroff (1965), modificado por Ashida
y Michiue (1972):

(t.; —&,0.047)%? (8.122)

- {0.85 (d,/d,)* (d,/d,)<0.4 8129
[1+0'782 IOg(di/dm)Tz (di/dm)>0'4

El coeficiente dado por la ec. (8.123) producira un aumento de la tensién de corte
adimensional critica para aquellas particulas que presentan valores de la relacién
de diametros di/ dn<0.4 y una disminucion de la misma para di/ dm>0.4, respecto
a la tensiéon de corte adimensional critica que sugiere su didmetro absoluto. El
coeficiente de proporcionalidad ompm puede ser especificado y 14 puede ser
reducida con un factor de formas de fondo.

La ecuacion de MP&M se utiliza en el modelo TEDRI-1D7C cuando el transporte
de fondo es predominante y se adapta a las condiciones hidrosedimentolégicas
locales del rio, con longitudes de adaptacion menores que el paso de integracion
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espacial de la simulacion. Por lo tanto, siempre se utiliza en conjuncién con la
seleccion del modelo de dos estratos (TTSSEQ). Dado que el transporte Qg
determinado con la ec. (8.122) se asocia integralmente al transporte de fondo, en
este caso no se realiza ninguna divisién de dicho transporte.

Aporte lateral de sedimentos desde afluentes
Caso TL1: Ingreso de transporte ordinario de sedimentos

El ingreso de transporte ordinario se verifica cuando no existen deslizamientos
en el afluente. En este caso (TL1), el ingreso lateral de sedimentos, transportados
por la corriente hidrica de un afluente, es calculado mediante la ecuacién de
transporte en funcioén de los pardmetros hidrodindmicos y de las caracteristicas
sedimentolégicas locales del tramo final del mismo (Di Silvio, 1989a,b; Di Silvio y
Peviani, 1991).

Qu=F(fa, Hidro

Q=F (£, Hidro)

Figura 8.16 Representacion del ingreso de transporte ordinario en afluente.

El procedimiento de célculo consiste en considerar el caudal liquido generado
por transformacioén lluvia-caudal o asignado, la rugosidad y la morfologia del
cauce del afluente en su tramo terminal, con los cuales se determinan los
pardmetros hidrdulicos (profundidad, velocidad y tensiéon de corte sobre el
lecho). Sucesivamente, en funcion de la composicion granulométrica del lecho del
afluente fa; (i=1,2,...,7), se calcula el transporte de sedimentos que ingresa
lateralmente y se agrega al transporte del curso principal (ver Figura 8.16).

Caso TL2: Ingreso de transporte extraordinario de sedimentos I

El ingreso de transporte extraordinario I se aplica cuando se verifican
deslizamientos en un afluente cuya pendiente es Sp,<15 %. En este caso
(denominado TL2), el ingreso lateral de sedimentos se calcula con la ecuacion de
transporte de sedimentos, asumiendo que la composiciéon granulométrica del
fondo del afluente fa; (i=1,2,...,7) en su tramo terminal, inmediatamente después
de ocurrido un deslizamiento, es igual a aquella que posee el sedimento que
constituye el cuerpo del deslizamiento f*, (i=1,2,...,7). En la Figura 8.17 se
observa una esquematizacién del ingreso de transporte extraordinario I (Di
Silvio, 1989a,b).
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Qu=F(f*, Hidro

"Sy<15%

QF(f,, Hidro)y =2

Figura 8.17 Representacién del ingreso de transporte extraordinario en afluente I.

La composicién granulométrica del fondo del afluente permanece igual a la del
sedimento que compone el deslizamiento hasta que el volumen total deslizado
(Vs) es eventualmente transportado por el hidrograma que ingresa al curso
principal. Es decir, la composicion del lecho del afluente es:

t 7
f(i=12..7)si [Qudt<V, , Qu=2Qu
fa, = 0 = (8.124)

i t -
fa;(i=12,..7) si J.QtL dt>Vy , Qu=20Qu
0 i1

Caso TL3: Ingreso de transporte extraordinario de sedimentos II.

En el modelo, es posible simular el ingreso de transporte extraordinario de
sedimentos bajo forma de flujo de detritos proveniente de un afluente. Este caso
(denominado TL3), se aplica cuando se verifica un deslizamiento en un afluente
cuya pendiente es mayor que 15-20 % (Takahashi, 1981; Wang et al., 1999).

En este caso, la composicién granulométrica del fondo del curso principal, en la
zona de la confluencia, es modificada asumiendo que la misma es igual a la
composicion del material que ingresa f* (i=1,2,...,7). Se asume ademds una tasa
de entrada constante del flujo de detritos (Di Silvio, 1989a,b; Di Silvio y Peviani,
1991).

En la Figura 8.18 se observa una esquematizacién del ingreso de transporte
extraordinario II. La composicion granulométrica del fondo del cauce principal
(en la zona de la confluencia) permanece igual a la del sedimento que compone el
flujo de detritos hasta que el volumen total (Vs) es eventualmente transportado
por el flujo del curso principal. Es decir, la composiciéon del lecho del cauce
principal es dada por (8.125).
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Q=F(f*, Hidro) & et :t*

Figura 8.18 Representacién del ingreso de transporte extraordinario en afluente II.

Hm:LLJ)gqusvs,(g:iqi
f = ° ‘j (8.125)
fﬂhﬂzmﬂsiqu>w . Qi =Y.Qq
0 i=1

En los dos casos de ingreso de transporte extraordinario (I-TL2 y II-TL3) los datos
requeridos son la localizacién, el tiempo de ocurrencia, el volumen de
sedimentos (V) y su correspondiente composicion granulométrica f*; (i=1,2,...,7).

En el caso de no contar con la composicién granulométrica correspondiente al
volumen deslizado Vs, la misma se puede estimar asumiendo que es igual a la
composiciéon del transporte (f*=fit con i=1,2...,7), (Di Silvio, 1992a), la cual se
obtiene a partir de la ec. (3.36) como:

b-1
pro fad; i=1,2,....,7 (8.126)

N 7
> fa,df
i=1

donde fa; es, en este caso, la fracciéon de la i-ésima clase presente en el fondo del
tramo terminal del afluente, antes de que se produzca el deslizamiento.

Tratamiento de sectores no aluviales del cauce

En cursos de agua montanos es usual encontrar tramos no aluviales con
afloramientos rocosos en el fondo (rock outcrops) tal como se esquematiza en la
Figura 8.19.
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Azp< 0 (eros.)
Az, >0 (dep.)

Azp< 0 (eros?)w"’{'
Az, > 0 (dep.)

Figura 8.19 Esquematizacién de un tramo intermedio del cauce no aluvial con afloramiento rocoso.

En dichos tramos se puede producir deposicién, aunque es poco probable debido
a la significativa capacidad de transporte que poseen los rios en esos sectores. En
el caso eventual, que en un tiempo dado se produzca la deposicién, en el paso de
tiempo sucesivo se determina la capacidad de transporte y, si el balance
determina erosién, se compara el volumen erosionado con el volumen de
sedimento disponible (Di Silvio y Peviani, 1991).

En tal situacién, eventualmente parte o todo el volumen depositado con
anterioridad puede ser erosionado. Por lo tanto, se actualiza el nivel del lecho. Si
todo el volumen es erosionado el nivel del lecho actualizado es igual al nivel dato
del afloramiento rocoso.

Es decir, el modelo no permite que la erosion progrese por debajo del nivel del
fondo rocoso en el tramo especificado. Si no existe deposicién, a los efectos de
asegurar la continuidad del transporte de aguas arriba, el mismo se transfiere
directamente aguas abajo (Qtix=Qtix.ax).

Mapeo estratigrafico de los depésitos

Los procesos de sedimentacion dan lugar, sobre todo bajo condiciones
hidrolégicas y sedimentolégicas fuertemente variables en el espacio y en el
tiempo, a fenémenos de estratificaciéon de los depésitos que se traducen, en
definitiva, en una estructura vertical no homogénea del fondo del rio.

A los efectos de contemplar este proceso, en el modelo se almacena la "historia"
del proceso de deposicion en funcion de niveles y composiciones
granulométricas, para que en el caso de eventuales erosiones de los mismos se
asigne correctamente la composiciéon granulométrica en el calculo del transporte
de cada clase (Di Silvio, 1989a,b; Di Silvio y Peviani, 1991).
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Representacién de las secciones transversales

Las secciones transversales se representan en el modelo como se observa en la
Figura 8.20. Los datos a suministrar son los anchos de fondo para el cauce central
y las zonas laterales de expansion, las relaciones H/V para los taludes del canal
central y para los laterales y la altura de margen llena del cauce central (Hyf).

) ] —— ]
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..... 3 7'y

@

Vs |3 Vb Bp
Hums = Hwp

Bm >
Figura 8.20 Esquematizacion de una seccion transversal genérica.

De esta manera es posible representar una variedad de secciones transversales,

desde compactas triangulares, cuadrangulares, rectangulares y trapezoidales;

hasta estas mismas tipologias, pero compuestas, ya sea con una o con dos zonas

laterales de expansion.

Se especifican, ademds, la pendiente del fondo y los coeficientes de
rugosidad de Manning, los cuales se determinan a partir del dgo del
sedimento del lecho. En los datos de entrada, a cada seccion se le asigna un
namero y su progresiva. Las secciones relevadas, que se ingresan como dato,
no necesariamente deben estar equidistantes segun el Ax de calculo, ya que
el modelo mediante rutinas de interpolacién genera las secciones
equidistantes, segin el Ax adoptado, interpolando linealmente entre dos
secciones consecutivas ingresadas como dato. Lo mismo hace con las demas
caracteristicas morfolégicas y sedimentolégicas.

8.4.2.3 Resolucion numérica de las ecuaciones gobernantes
8.4.2.3.1 Transformacién lluvia-caudal
Hidrograma unitario instantineo de Nash

La ecuacién del HUI de Nash, se expresa en forma discreta como:

iAt

0.2777A - ( imj”‘l
r'(n) K

donde i es un indice temporal: i=1,2,3,....... ,L; u(iAt) es la i-ésima ordenada del
HUI en (m3/s.mm); A es el drea de la subcuenca (km?); At es el intervalo de
tiempo (hs); K es la constante de almacenamiento o coeficiente de embalse lineal
(hs); n es el nimero de embalses ( - ) y I'(n) es la funciéon Gamma, la cual para n
entero positivo es:

u(iAt)= (8.127)
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r(n)=(n-1)! (8.128)

Sin embargo, para darle mayor versatilidad al modelo, en lo que respecta a su
calibracién, la funcion Gamma se aproxima con un polinomio de cuarto grado
que permite, ademds, considerar valores no enteros de n, con 1<n<6 (Basile y
Zimmermann, 2008):

r(n)=a,n*+a,n*+a;n’+a,n+a, (8.129)
donde los coeficientes adoptan los valores de Tabla 8.1 (correlacién r2=1):

Tabla 8.1 Coeficientes de la Funcién Gamma.

Coeficientes | 1<n<4 4<n<6
ai 0.15131 9.6532
a -1.17493 -171.5042
az 3.75721 1153.8571
ag 5.32255| -3467.2083
as 3.60513 3918.3932

Los parametros del modelo de Nash son n y K, los mismos pueden ser
especificados por el usuario a partir de una calibraciéon con mediciones en
cuencas aforadas.

Alternativamente, especialmente en cuencas no aforadas, el modelo los calcula,
para cada subcuenca, en funcién de las caracteristicas morfolégicas de las
mismas, mediante las siguientes ecuaciones, cuyos rangos de aplicacion estdn
delimitados por la relaciéon H;/L.

Hi/L < 1.6%: ty =097 A% H 02102, K=45 A% HTOS 04 (8.130a)
1.6 <Hy/L <245%: t,=1.74 A% H "7 1% | K=148 A% H 0% 104 (8.130Db)
H./L>2.45: ty=151 A HO 0 K=048 A2 HOT L3 (8.130c)

donde K y t, se expresan en horas; A es el drea de la subcuenca en (km2); L es la
longitud de la subcuenca en (km) y H; es la diferencia de altitud en la subcuenca,
definida entre la altura méxima en cabeceras y la minima a la salida (m). En la
relacion H:/L ambas variables deben considerarse en una misma unidad (m/m o
km/km). Una vez calculados el tiempo de retardo t, y K, el modelo calcula el
pardametro n con la relacién que vincula el t, con n y K en el HUI de Nash:

t,=(n-1)K (8.131)
Para cada subcuenca, se fija el tiempo de base t, y el At:
t=20T, , At=T,/10 (8.132),(8.133)

Sucesivamente, se determina el nimero L de ordenadas no nulas del HUI:
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L=t/ At (8.134)

Es decir, reemplazando (8.132) y (8.133) en (8.134), se obtiene que el nimero
entero de ordenadas no nulas del HUI es igual a L=200. Sucesivamente, los
valores de cada una de las mismas (w, 1=1,2,...,.L) se calculan aplicando la
ecuacion discreta (8.127).

Finalmente, a los efectos de asegurar la continuidad en términos de volamenes,
se controla que la lluvia neta unitaria (1 mm) sea igual a la determinada a partir
de la integraciéon del HUI:

Vhui N
Pl = y =K2u, At (8.135)
1=1

Hidrograma unitario sintético triangular del SCS

Para determinar el HUS el modelo estima T. de cada subcuenca: Te=o.(A/Spm)°5,
con A (km?), Spm: pendiente media del curso principal de la subcuenca (m/m) y
T. (hs), especificando el valor del coeficiente o, que de acuerdo a Ventura varia
en el rango 0.03-0.15, aunque puede ser calibrado con datos de alguna cuenca
similar aforada.

Luego, se fija el tiempo de lluvia neta unitaria, t.=T./20 y se calculan Ty, up y tu:

05556 V, A T,
Up=—"—"— , ty=2% (8.136,a,b,0)
TD VP

T,=05t, +BT,

El valor de B puede ser especificado por el usuario (0.6 es el valor por default en
el modelo), T; (hs), up (m3/s.mm) y t, (hs). El valor de V*, puede ser especificado
(0.375 es el valor por default en el modelo).

Se determina el namero de ordenadas L no nulas del HUS, considerando el valor
entero de la relacion entre el tiempo de base y el tiempo de lluvia neta unitaria:
L =NINT (ty/ tu) (8.137)

Luego se discretiza el HUS triangular equivalente considerando el intervalo de
discretizacion At=t, y se determinan las ordenadas no nulas: w, 1=1,2,...,L.

Finalmente, a los efectos de asegurar la continuidad en términos de voltimenes,
se controla que la lluvia neta unitaria (1 mm) sea igual a la determinada a partir
de la integracién del HU:

Vi, 1<
PnHU =T=KZU| At (8138)
1=1
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Hietograma de lluvia neta

A partir de la relacién entre CN y la diferencia potencial maxima S (mm), del
método del SCS, para cada subcuenca se determina:

g = 22400 554 (8.139)
CN

Sucesivamente, a partir de S y la ldmina de lluvia total Py, se calcula la lJamina de
lluvia neta (Pret) como:
_ (P —0.25)°

- 8.140
P, +0.8S ( )

A partir del dato de la curva de lluvia total acumulada en cada subcuenca,
mediante subrutinas de interpolacién, se discretizan dichas curvas con un At
igual a la duraciéon de lluvia del método de transformaciéon lluvia-caudal
seleccionado.

De esta manera se obtiene la lluvia total acumulada interpolada:

Pu(idt), i=1,2,...,.NMT, con NMT: ntimero entero de intervalos de tiempo, dado
por NMT=NINT (TL/At), siendo TL la duracién de lluvia total de cada subcuenca.

Luego se calcula la abstraccién inicial total: IA;=0.2 S y se plantea el calculo, en
funcién del tiempo, de la abstraccién inicial acumulada IA(iAt) y de la infiltracion
acumulada F(iAt):

IA(iAt) = P, (iAt)

P (iA0)< 1Ay, = {

F(iAt)=0
IA(iA) = 1A, , i=12,...,NMT (8.141)
(IAt) IAtot F(iAt) — [ ac(iAt)_ IA( IAt )]

P,.(iAt)— IA(iAt)+S

Sucesivamente el modelo calcula la lluvia neta acumulada:
Pet ac (IA) = P, (1At) - IA(iAt) - F (iAt) (8.142)

Posteriormente, se determinan los pulsos de lluvia neta Pn que conforman el
hietograma de lluvia neta para cada subcuenca, como:
Pn (iAt) = Pretac [(I + 1)At] — Pretac (iAt) (8.143)

y se controla que la sumatoria de los mismos sea igual a la lluvia neta Pret
calculada con la ec. (8.140).
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Hidrograma de escurrimiento directo y global

Los caudales de escurrimiento directo de cada subcuenca se determinan con la
ecuacioén de convolucién discreta:

n<Mm

Qn = me Un_m+1 (8144)
m=1

donde M es el nimero total de pulsos de lluvia m que componen el hietograma
de lluvia neta (Pm, m=1,2,.....M).

Para un total de L ordenadas no nulas del hidrograma unitario sintético (u,
1=1,2,....,L) quedan definidas N ordenadas no nulas del hidrograma de
escurrimiento directo N=L+M-1 (Q., n=1,2,...., N).

Por lo tanto, el procedimiento de convolucion discreta programado para cada
subcuenca, se expresa mediante:

Q1 =Piwm

Q =Pus + Pruw

Qs =Psus + Pouz + Prus

QM =Pyur+Pvauwat oo ¥ Prum (8.145)
Ovs1 = 0 +Pv w2+ PoUmt i, + P1 uma

On1 0 + 0 F e eeeeeeeeeee o Pvyunem + Py unamsn

QN = 0 + 0 N + Pum unv+1

A los efectos de asegurar la continuidad en términos de voltimenes, se controla
que la lluvia neta de cada subcuenca (Pret) sea igual a la determinada a partir de
la integracién del HED:

Vieo _ 13
Pn HED = T = K an At (8146)
n=1

Los caudales del hidrograma de escurrimiento global se obtienen sumando el
caudal base asociado a cada subcuenca: Quc = Quep + Qbase.
8.4.2.3.2 Procesos Hidrodinamicos y Morfodinamicos

Las ecuaciones que gobiernan los procesos hidrodindmicos y morfodinamicos
son resueltas mediante la implementacion de un método de prediccion-
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correccion en diferencias finitas. Para la fase de prediccién se utiliza un esquema
progresivo en el tiempo y regresivo en el espacio (Figura 8.21a), mientras que,
para la fase de correcciéon se aplica el esquema de Preissmann (1961) (Figura
8.21b), (Basile, 1997, 2000a, 2002a,b,c).

n+1,P n+1,C
a (1-6) At b
At +
8 At
n n
i Ax 1 I Twax (1ow)ax itl

Figura 8.21 Esquema prediccion-correccién del MDF: a) Prediccion, b) Correccién.

El esquema numérico es robusto y eficiente. El paso de integracion temporal es
variable y se ajusta dinAmicamente en funcién de las celeridades de la fase sélida
y de la fase liquida. El mismo se obtiene a partir del nimero de Courant,
utilizando la celeridad méxima y manteniendo el paso de integraciéon espacial
constante. En el caso de simulaciones a fondo fijo el ntimero de Courant puede
llegar hasta 10 sin que el modelo evidencie ningtn tipo de inestabilidad.

En simulaciones a fondo movil se deben tener en cuenta, ademas, las celeridades
de perturbaciones del transporte (suspension), del nivel del fondo y de la
composicion granulométrica del estrato de mezcla. En este caso, el namero de
Courant se especifica con valores cercanos a la unidad para evitar eventuales
errores de fase y de amplitud.

Resolucion de la hidrodindamica del cauce

Para resolver la hidrodindmica del cauce principal, el modelo numérico efectta la
primera prediccién con el esquema explicito que se observa en la Figura 8.21a,
determinandose a partir de la discretizacion de la (8.100), el caudal de prediccion
en t=(n+1)At, x=(j+1)Ax, mediante las siguientes expresiones:

n+1,P n n n
Qj+1 _Qj+1 " (Qj+l _Qj) n+1/2

At Cw AX =Cy A (8.147)
donde:
Coiy +Cy"

explicitando el caudal en Q"/!P de la (8.147):

j+1

QJi1* =Q.y-o(Q}.. -Q) - QIyY?) (8.149)
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donde o es el numero de Courant: o = EWA'[/ AX, con la celeridad dada por
(8.148) a partir del promedio espacial de c\, dada por (8.101).

De esta forma, con las condiciones iniciales (n=0, j=1,2,....J) y las condiciones al
contorno (j=0; n=0,1,2,....,M) y los ingresos laterales desde los afluentes, el calculo
avanza en el tiempo y se desarrolla desde el contorno aguas arriba hacia aguas
abajo, utilizando siempre informacién del nivel de tiempo inferior.

Una vez que se obtiene el caudal de prediccién en (j+1, n+1), con el mismo se
predice la profundidad h (y demas variables hidraulicas asociadas, A, P, R) y la
celeridad ¢ en cada punto computacional del dominio modelado:

Qn+lP  hMIP (Qn+1P) n+ipP _ f(Q”*lP hn+1P) (8.150)

j+1 j+1 j+l Wj+l j+1 j+1

En la fase de correccion, se utiliza el esquema de Figura 8.21b, con el cual la
(8.100) queda expresada en forma discreta como:

(1-%) Q) Qi -Q |
At At
(8.151)
n+1C _ An+lcC
+C,|(1-9) “1 QJ o AXQJ } Ay
donde:

c, P g TP ¢, +c,"

c, = e”“”%wu(l-e)% (8.152)

Los coeficientes de peso asumen valores en el rango0<6<1, 0<\¥<1. Para ¥=0=1/2
se obtiene un esquema implicito y perfectamente centrado en (j+1/2, nt+1/2).
Generalmente se adopta ¥=1/2 y 6>1/2 Priessmann (1961).

Con la ecuacioén algebraica (8.151) se determina el caudal corregido en (j+1, n+1).
Operando algebraicamente se obtiene:

aQ|iC +BQJ,; +8Q™C —Q) -nQ, 11’ ? =0 (8.153)

donde a, B, 3, v y  son coeficientes dados por:

[£450), po[al0) Y] 0¥ 5]

At AX AX At At AX
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y=[(1—\11)+ cw(l—e)} , n{cw}

At AX Ax
Por lo tanto, de (8.153) se despeja el caudal corregido en j+1 al tiempo n+1:
+ 1 + +
Qli® =a(vQ? QY -pQl, -5Q1C) (8.154)

con el cual se corrige la profundidad h (y demés variables hidraulicas asociadas,
A, P, R) y la celeridad cw:

Qn+l,C N hn+l,C — f(QI’Hl,C) N n+1.C — .I:(Qn+1,C ,h|:1+l,C) (8155)

j+1 j+1 j+1 W j+1 j+1 j+1

Posteriormente, para una especificada tolerancia g, se controla:

n+l _ | n+l1C
CWj+1 - CWj+1 L. .
n+1,p el | SE7 1 1c |7 Proximo
i h n+ n+1,
ij+l - CWj+l ‘ Qj+1 = Qj+1 (8156)
>g - [er;j’P =Cyiii” ]—> recalcular desde(8.151)

Una vez que converge, en el sentido expresado en (8.156), queda determinado el
caudal en el tiempo n+1 en j+1. En el nivel de tiempo n+1, todo el espacio es
barrido calculando desde aguas arriba a aguas abajo, a partir de conocer la
condicion inicial (o la condicién en el nivel de tiempo inferior n) y la condicién de
borde aguas arriba (o el caudal en la seccion de calculo anterior j).

Posteriormente, con los caudales calculados se determinan y almacenan todas las
variables de flujo asociadas: profundidad, area, perimetro mojado, radio
hidréulico y celeridad. La velocidad media U y la tensién de corte media sobre el
fondo 1, se determinan como:

Q n+1 U 2 \N+1
Ut == T, =pg|nt j=01,....N  (8.157a,b)
AJ; R™ ),
El esquema descripto es eficiente, robusto y estable, en numerosas pruebas y
aplicaciones, se ha observado que el nimero de Courant puede llegar hasta 10 sin
que el modelo evidencie ningtn tipo de inestabilidad.

Resolucién de la morfodindmica del cauce

Analogamente a lo descripto para la resoluciéon de la hidrodindmica, las
ecuaciones que representan la morfodinamica, se resuelven con el mismo método
de predicciéon-correcciéon acoplado a la hidrodindmica, en el mismo intervalo de
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integracion temporal At. La primera prediccion se realiza con el esquema de
Figura 8.13a y luego se corrige con el esquema de de Figura 8.13b) con ¥=0.5.

Modelo de dos estratos

Considerando la resoluciéon del modelo de dos estratos (TTSSEQ), en la fase de
prediccion se determinan:

- Flujo vertical de sedimentos entre el estrato de transporte y el estrato de mezcla
de la i-ésima clase (i=1,2,.....,7):

@m %HlQMH) (8.158)

¢ n+1,Pp _
t -
i j+1 BJ+1 AX

- Variacién temporal del nivel del lecho y actualizacion:

+1pP At { +1pP n+1,pP +1pP
A*l—(_)Z%Ll, 2,00 =2, + Azt (8.159), (8.159b)

- Composicion granulométrica del estrato de mezcla:

n+1,P
n+1P _ ¢n At d)tl j+1 U n+1,P
fl j+1 f| ]+1 6T+1 (l— p) - e, J+1 ﬁ;d)ti j+1 (8160)
8,1 = 2(dgg )rj]+1 (8.161)
fi?+1 si (1- p)z(l)"ﬁl
felijer = (8.162)

fnpij+1 B (1 p)z¢t.,+1

En la fase de prediccion la altura del estrato de mezcla se considera constante.
Con las variables hidraulicas ya calculadas en t=(n+1)At y las variables
morfosedimentolégicas de prediccion, se predicen los transportes de sedimentos
de cada clase a lo largo del cauce, utilizando la ecuaciéon de transporte
seleccionada y sucesivamente se pasa a la fase de correccion de la
morfodindmica:

- Flujo vertical de sedimentos entre el estrato de transporte y el estrato de mezcla
de la i-ésima clase (i=1,2,.....,7):

1
B, AX

[(1_ e)(Qtir; _Qti r;+1 + Q‘Lir]i+1)+ 6(Q‘i TLP _Qti rj]:iP +Q Llnltrll)] (8.163)

n+l _
(I)ti j1
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- Variacién temporal del nivel del lecho y actualizacion:

7

+ At + + +
A%j=a_m2%111%ﬁ=%1ﬁﬂ%ﬁ (8.164a),(8.164b)
i=1

- Composicion granulométrica del estrato de mezcla de la i-ésima clase
(i=12,.....7):

" +1 +
(6 fi )Li _(6 fi )r;+l _ d)ti I}‘Fl _f" 1 id) n+l (SrJ]Jri _6?+1) (8 165a)
At (1-p) | (Q-p)ETm At ‘
5?11 = 2(dgo )r;ﬁp (8.165Db)
f0eLP i 1 id) n+lp (S?iilp _8?+1) >0
i (1-p) 5" A
fenij+1 = - (8.166)
f si 1 iq) ”*LP_M<O
P jj+1 (1-p) & Gje1 At

En la fase de correccién la altura del estrato de mezcla se considera variable en el
tiempo. Con las variables hidraulicas en (n+1)At y las composiciones
granulométricas en (n+1)At, utilizando la ecuacion de transporte seleccionada, se
determinan los transportes de sedimentos de cada clase a lo largo del cauce en
(n+1)At. Se realizan dos iteraciones, recalculando a partir de (8.164a) y asignando
al flujo vertical de prediccion el valor del flujo vertical corregido en (n+1).

En cada paso de tiempo el modelo actualiza la curva granulométrica del

sedimento del lecho. De esta manera se determinan los pardmetros estadisticos

mas relevantes para el cdlculo del transporte y la rugosidad del lecho. Por

ejemplo, el do se determina interpolando linealmente en escala sedimentolégica
= -logio d / logio 2 (logaritmica en d).

Modelo de tres estratos

Considerando el caso del modelo de tres estratos (TTSSNEQ), en la fase de
prediccion se determinan:

- Transporte de sedimentos en suspension efectivo y flujo vertical entre el estrato
de suspensién y el estrato de fondo:

LI = U0, 0,0, wg a ete) (8.167)
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+1,P 1
<|>sir;+1 = B n+ip (Qsir;u - Qq; jn+l) (8.168)
j+1 i
n+1,P _ n n+1,P 1 ( n n n ) 8.169
Qsij+1 - QSI j+1 +U; j+1 At| - j+1 (|)5| j+l +E Qsij _Qsij+1 + QsLij+1 ( . )

- Flujo vertical de sedimentos entre el estrato de transporte de fondo y el estrato
de mezcla de la i-ésima clase (i=1,2,.....,7), (Qui=Qbi):

n+1,p _ n+1P
¢blj+1 ¢Slj+l

(Qm i -Qu] i1 T Qo jn+1) (8.170)

B, AX

j+1

- Variacién temporal del nivel del lecho y actualizacion:

+ At ! 1P +1,P (Qbir? _Qbir?+l + QbLi 'n+1)
Az, = " " ) ) ) 8.171
bj+1 (l— p);q)bl j+1 ( )[Zd)SI j+1 BHl AX ( )
Zbr]]:i F= ij+1 + Azbr;ii F (8172)

- Composicién granulométrica del estrato de mezcla:

fILP < g ¢*"Tﬁp neLp 8.173
ij+1 |J+1 ( - e|1+1 ( )Z¢blj+1 ( . )

8rj]-v-l - p)
85,1=2(dg )} (8.174)
fir}+1 si (1- p)z¢m,+1
i1 = (8.175)

fnpij+1 si (1- p)z(l)b'ﬁl

En la fase de prediccion el espesor del estrato de mezcla se considera constante.
Con las variables hidraulicas y las variables morfosedimentolégicas de
prediccion, se predicen los transportes de sedimentos de cada clase a lo largo del
cauce, utilizando la ecuacién de transporte seleccionada y sucesivamente se pasa
a la fase de correccion de la morfodinamica:

- Transporte de sedimentos en suspension efectivo y flujo vertical entre el estrato
de suspensioén y el estrato de fondo:
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0 1 - -
(I)Si j+1 = BJJrlL*rJ]ij:(QSI j+i = Qsci j+11 P) (8176)
b0 = 05, IR ) (8.177)

! Qsi _i QSi n+1 QSi n % n+1 % n
)2 oS ] e

aQSi _ 1 n+1 n+1 n n
OX - H e(QSi j+1 _Qsi j )+ (1— GXQSi j+l _Qsi j )] (8179)
0 ~ i1 (1-6)

qsLi j+1 = EQsLi jj +(AX)QSLi j+1 (8.180)

Reemplazando (8.177), (8.178), (8.179) y (8.180) en la ecuacion diferencial (8.108),
y reagrupando términos, el transporte en suspension efectivo incégnita resulta:

1

Qsir;i =" (o1, — 0ty + 01y + 05 — 0 ) (8.181)
1
donde:
0= e (8.182)
AtUTT  AX
N n
%27 AU, Qi (8.183)
n+1 n
A E RS (8.184)
At U j U j
— e n+1 n+1
*= E(QSH +Qu ,-+1) (8.185)
(l_ e) n n n
Og = Ax (Qsij _Qsi j+1 +QsLi j+1) (8186)
Og = Bj+1 -J)si j+1 (8.187)

Luego, se recalcula el flujo vertical:
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¢_n+l= 1 _1 Qsi ”*1_ Qsi " _(1—\V) & n+l_ QSi " _

sij+1 Bj+l At U o1 U o1 At U i U i
(1-0

AX

_ 9
AX

)(Qsi fj‘ﬂ _Qsi rJ1 )+ %QSL- n+1 + (1_ e)QsLi r;+1} (8188)

Tl AX

n+1 n+1
(Qsi j+1 _Qsij )_

- Flujo vertical de sedimentos entre el estrato de transporte de fondo y el estrato
de mezcla de la i-ésima clase (i=1,2,.....,7):

6Qbi 1 ( n+1 n+1) n n ]
T A OQb: 1 ~ Qi Jr(l—e)(Qbi 11~ j) (8.189)
0 a (1-6
qui j+1 = EQbLi T; + ( AX )QbLi r}ﬂ (8‘190)

Reemplazando (8.189) y (8.190), en la ecuacién diferencial (8.109), y reagrupando
términos, se obtiene:

6<Qbir;+l - Qbi?ii + Qu jn++11)+ (- e)(Qbir; _Qbir;+l + Qu jn+1)

n+1 n+1
i i+ = b jrn T B, AX Bj.. AX (8.191)
- Variacién temporal del nivel del lecho y actualizacién:

n+l _ At U n+1l
Azyj, = - p)§¢bi i1 (8.192)
Zbr}j =25+ Azbrj]j (8.193)

- Composicién granulométrica del estrato de mezcla:

+1 n+l +
(6 fi )r;+1 _(8 fi )rj]+1 _ ¢bi i+l f n 1 id) n+l (6rj]+% _Sr}ﬂ) (8194)
At (1-p) " @-p)GETi At

871 =2(dg )11 (8.195)
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Z(bb n+1,pP (631:1 F 8?+1) > 0

f n+1,pP
ij+l (1 p) j+1 At
n.. p—
fe ij+1 = (8n+lP _8” ) (8196)
n+1,P j+1 j+1
fnp ij+1 si (1- p)z¢b. j+l At <0

En la fase de correccion el espesor del estrato de mezcla se considera variable en
el tiempo. Con las variables hidraulicas en (n+1)At y las composiciones
granulométricas en (n+1)At, se determinan los transportes de sedimentos de cada
clase a lo largo del cauce en (n+1)At, utilizando la ecuacién de transporte
seleccionada. Se realizan dos iteraciones, recalculando a partir de (8.169) y
asignando al flujo vertical de prediccién de sedimento en suspension el valor del
flujo vertical corregido en (n+1).

8.5 CONFIGURACION FINAL DEL PERFIL LONGITUDINAL DEL LECHO

En algunas ocasiones es de interés practico determinar la situacién de equilibrio
final de un proceso de erosién o sedimentacién. Es decir, estimar los niveles del
lecho que se alcanzaran en un tramo de un rio aluvial al final de un proceso de
erosion o sedimentaciéon, sin simular la fase transitoria de evoluciéon
morfodinamica de los mismos con modelos mas complejos, como los descriptos
precedentemente.

Por ejemplo, en algunos tramos de rios aluviales es usual producir una
contraccion larga del flujo para incrementar la profundidad y permitir la
navegaciéon de los mismos, o realizar ensanchamientos para aumentar la
capacidad hidrdulica (expansiones). La configuracién de equilibrio final, de los
perfiles longitudinales del lecho y de la superficie del agua, pueden estimarse
considerando flujo permanente gradualmente variado.

Las situaciones de equilibrio final pueden ser determinadas en forma expeditiva
y son importantes ya que sirven para controlar los resultados que proporcionan
modelos maés sofisticados.

8.5.1 Ecuacion de continuidad de sedimentos

Consideremos el caso de un canal rectangular de ancho no necesariamente
constante. La configuracion de equilibrio del perfil longitudinal del lecho, en
condiciones de flujo permanente, es determinada por la siguiente condicion:

B g, =const. (8.197)
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la cual se obtiene multiplicando la ecuacién (8.6) por el ancho B e imponiendo
que la derivada temporal del nivel del fondo sea nula. Es decir, como
consecuencia del equilibrio alcanzado, el nivel del fondo no varia en el tiempo.

8.5.2 Ecuaciones de flujo permanente gradualmente variado

A la ecuacién (8.197) se le asocia la ecuaciéon de continuidad y la ecuacion
dindmica, para flujo permanente gradualmente variado (FPGV) de la corriente
hidrica:

Q =UA=const. (8.198)
2 2
afQ ) dhd Q" _ o (8.199)
dx| 2gA dx dx AC°R

donde Q es el caudal liquido, A el area mojada de la seccién transversal, U la
velocidad media en la seccién, St es la pendiente de friccion; C el coeficiente de
Chezy; R el radio hidréulico; h la profundidad del flujo; zy el nivel del lecho; con
zw=zpth, donde zy es el nivel de la superficie del agua.

8.5.3 Ecuacién de transporte de sedimentos

Si se conoce la variacion del ancho B a lo largo del rio, la (8.197) permite calcular
el transporte sélido q: de equilibrio final en cada una de las secciones del mismo.
Por otra parte, el transporte de sedimentos q: (ver, por ejemplo, la ecuacién de
Engelund y Hansen (1967), Capitulo 7) es generalmente expresado como una
funcién de la tension de corte adimensional o pardmetro de Shields:
2 2

S S (8.200)

(ps —pu)9ds,  (5-1)gds,  A*C?(s—1)ds

donde t,: tension de corte media sobre el fondo, u« velocidad de corte. Por lo
tanto; conociendo el caudal Q, la geometria rectangular de la seccién y la
caracteristica del sedimento (didmetro dso y gravedad especifica s); la tension de
corte adimensional resulta ser funcién solo de la profundidad h. Por lo tanto,
conocido el transporte de equilibrio final q: en cada seccién se puede determinar
también la profundidad de equilibrio final h.

Si el ancho es constante y la pendiente de fondo es constante la tnica
configuracion final posible esta dada por una profundidad h y una velocidad
media ambas constantes a lo largo del canal (flujo uniforme).

En el caso de ancho variable, como por ejemplo el caso de un rio al que se le
produce una contraccién o una expansion larga de la secciéon transversal, la
(8.169) puede ser resuelta numéricamente y proporciona el valor del nivel del
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lecho en cada seccién del curso de agua a partir del valor conocido del nivel del
lecho y de los parametros de flujo en una seccion inicial no perturbada.

8.5.4 Descripcion del proceso de calculo

Considerando que son conocidas las caracteristicas de un cierto ntimero de
secciones del curso de agua e identificando con el subindice j a una genérica
seccion donde se conocen: B;, qy, hj, Aj, R;, z; el valor del transporte sélido en una
seccion sucesiva j+1 se calcula, a partir de (8.197), como:

Bj
qtj+1 = B ) qtj (8201)
i+

Utilizando la ecuacién de transporte de sedimentos, expresada en funcién de la
(8.200), se determina el valor de la profundidad de flujo hj1 con la cual se
calculan los valores Aj+1, Rj+1, Sfj.

La ec. (8.199) discretizada permite calcular el valor del nivel del lecho zyj+1 como:

Q*( 1 1) A
szl:zbj—(hM—hj)—g 2 —7(sfj+l+sfj) (8.202)
j+1 i

donde Ax es la distancia entre dos secciones consecutivas j y j+1 (constante). De
esta manera, para j=0,1,....,N (0: seccién inicial y N: seccién terminal) se obtiene la
configuracion final del perfil longitudinal del lecho y de la superficie libre del
agua.

8.6 EQUILIBRIO EN CONTRACCIONES Y EXPANSIONES LARGAS

Sin utilizar la metodologia descripta en el punto anterior, también es posible
estimar la profundidad de equilibrio (un tnico valor) y demés variables del flujo
y del sedimento, al final del proceso de erosién en contracciones o sedimentacion
en expansiones, con relaciones simplificadas, que se derivan a partir de
considerar flujo uniforme, sedimento uniforme, Chezy constante y seccién
rectangular.

8.6.1 Ecuaciones constitutivas simplificadas

Como en todo modelo morfodindmico se necesitan ecuaciones de la fase liquida,
continuidad y momentum, esta dltima simplificada a una ecuacién de flujo
uniforme; conjuntamente con la ecuacién de continuidad de sedimentos
simplificada para condicién de equilibrio final y una ecuacién de transporte.

- Continuidad de la corriente hidrica: Q =U Bh=const. (8.203)
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- Resistencia al flujo: U =C./ hS§, (8.204)
- Continuidad de sedimento: B g, =const. (8.205)
- Ecuacién de transporte sélido: g, = o UP (8.206)

El exponente B en (8.206) depende de la ecuacién de transporte utilizada, para la
ecuacion de Engelund y Hansen (1967): B=5.

8.6.2 Derivacion de las relaciones funcionales

Consideremos el tramo de rio aluvial de ancho inicial B; y caracterizado por
velocidad U, profundidad h; y pendiente Sp;. Consideremos ademds que se
realiza una contracciéon (o expansion) larga del flujo con un ancho Bs (ver Figura
8.22), y en la condicién de equilibrio, al final del proceso erosivo (deposicional)
del lecho en esa zona, se tiene Uy, ha y S

—_—————

B1 BZI Bl B2

~ Y -

[ A,

Figura 8.22 Esquematizaciéon de una contraccién y expansién larga.

Por continuidad de la fase liquida y sélida se tiene que:
U,B,h,=U,B,h, (8.207)
B, 0y, =B, 0y, (8.208)
Ademas, considerando C constante:
U,=C./hS, , U,=C.h,S,, (8.209a),(8.209b)
De (8.207) se obtiene:
== (8.210)

De (8.209a) y (8.209b) se obtiene:
12 Y2
U, _ [hlJ [SMJ (8.211)
U 2 h2 SbZ

Introduciendo (8.206) en (8.208) y operando se obtiene:
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1
U1=[52j (8.212)
UZ Bl

Introduciendo (8.212) en (8.210) y operando, la relaciéon de profundidades puede
expresarse en funcién de la relacién de anchos como:

p-1

hZ:(BlJ ' (8.213)
hl BZ

Para p=5 (E&H, 1967), el exponente en (8.213) es 0.8.

Por definicion, el nivel de la superficie del agua es: z,, =z, +h (8.214)

Derivando respecto al tiempo la expresion (8.214), considerando que al final del
proceso morfodindmico el gradiente temporal de la superficie libre es cero y
luego discretizando, se obtiene:

Az, =—Ah=h, —h, (8.215)

Introduciendo (8.213) en (8.215) se obtiene la variacion total del nivel del lecho
como:
p-1

B
Az, =h, 1_[&} (8.216)
B,

Ademas, igualando (8.210) con (8.211) y utilizando (8.213) se obtiene la relacion
de pendientes en funcién de la relacién de anchos como:

B3

S”:(sz ' (8.217)
Sbl Bl

Para =5 el exponente en (8.217) es 0.4.

De las relaciones funcionales obtenidas se observa que, en un rio aluvial, una
disminucién del ancho (contraccién) se compensa con en un incremento de la
profundidad, una erosiéon del lecho y una disminucién de la pendiente. Por otra
parte, un aumento del ancho (expansioén) se compensa con una disminucién de la
profundidad, una deposicion en el lecho y un aumento de la pendiente.

Las relaciones obtenidas también pueden servir para estimar expeditivamente los
valores finales de profundidades y niveles del lecho, y controlar, ademads, los
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resultados de modelos més detallados en términos de complejidad de procesos
simulados.

8.7 MODELO MORFODINAMICO ANALITICO PARABOLICO

Ribberink y Van der Sande (1984) estudiaron el problema de sedimentacién del
lecho debido a sobrealimentacién sélida y analizaron las soluciones analiticas
proporcionadas por los siguientes tres tipos de modelos morfolégicos:

- Modelo de onda simple (o modelo cinemaético): vélido para pequefios x y t.
- Modelo paraboélico (o modelo difusivo): valido para grandes x y t

- Modelo hiperbélico: de validez general.

La desventaja de las soluciones analiticas es que se obtienen después de linealizar
las ecuaciones y, por lo tanto, la solucién proporcionada es una estimacion
aproximada de la solucién real (el proceso es fuertemente no lineal). Sin
embargo, estas soluciones se han demostrado dtiles para analizar el
comportamiento de distintos tipos de procesos morfodindmicos en rios aluviales
(De Vries, 1993).

El modelo parabdlico puede derivarse directamente a partir de las ecuaciones
basicas como se describe a continuacién. Consideremos condicion de flujo
permanente y uniforme en un canal ancho:

o, _ U* _ U*
ox  C?h  C?q

(8.218)

donde q es el caudal liquido especifico y las demas variables ya han sido
definidas.

Derivando (8.218) respecto a x:

2 2
o'y, 307U (8.219)
OX C“q ox

de (8.219) puede despejarse el gradiente espacial de la velocidad, obteniendo:

oU _ C?q %z,
ox 3U? ox?

(8.220)

Si el transporte de sedimentos es una cierta funcién de U, como lo indica la
ecuacion (8.206), es posible escribir que:
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a9, _ o9, U (8.221)
ox oU ox
Introduciendo (8.220) en (8.221) se obtiene:
2 2
% Cq 99 )\0z, (8.222)
Ox 3U“ oU ) ox

Considerando que el transporte de sedimentos incluye la porosidad, la ecuacion

de continuidad (8.6) puede ser escrita de la siguiente manera:
%, %4 _g (8.223)
ot ox

Introduciendo (8.222) en (8.223) se obtiene la ecuacién del modelo parabdlico o
difusivo:

2
B 9 _g (8.224)
ot OX
donde el coeficiente de difusion K es:
2
- ca aa (8.225)
3U° oU

Si se quiere utilizar la ec. (8.224) para analizar los cambios morfolégicos
inducidos por la modificacion de una situacién de equilibrio inicial debemos
linealizar K. Consideremos una perturbacion de pequefia amplitud en U:

U=U,+U’ (8.226)
donde Up» U = (Up/U) = 1.

La pendiente de equilibrio inicial Swo puede expresarse como:

U
Spg = —5— 8.227
0= oty (6227)
Introduciendo (8.227) en (8.225) y operando algebraicamente se obtiene:
_ Y a (8.228)
3S,, oU

Derivando la ecuaciéon de transporte de sedimentos dada por (8.206) respecto a
U, se obtiene:

g, -1
—t —qpU 8.229
ou op ( )

Introduciendo (8.229) en (8.228) K se expresa como:
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K =B% (8.230)
33

La ecuacién (8.224) es una clasica ecuacion parabdlica que describe un proceso de
tipo difusivo, la cual, para determinadas condiciones iniciales y al contorno,
puede ser resuelta analiticamente mediante el método de separaciéon de variables
(Churchil y Brown, 1978; Kreyszig, 1967).

La misma puede ser aplicada para analizar la respuesta morfodinamica, de un rio
aluvial, ante una reduccién repentina del caudal sélido a partir de una cierta
seccion del rio, como se muestra en la Figura 8.23. Las condicién inicial para esta
situacion es: zp(x,0)=0. Las condiciones de borde son: zy(0,t)=zwo y el limite para x
—o de zp(x,t)=0. La solucién es:

2,(x,t)= 2, {1— erf {N%J] (8.231)

donde erf (§) es la funcién error, la cual se encuentra tabulada. Comparando
soluciones del modelo hiperbélico con las del modelo parabélico, Vreugdenhil y
De Vries (1973) concluyeron que este dltimo resulta vélido para:

XS0 59 (8.232)

h

Lm

Figura 8.23 Esquematizacién respuesta morfodinamica del lecho a una reduccién abrupta del
transporte de sedimentos.
8.7.1 Escala de tiempo morfolégico de un rio aluvial

De Vries (1975), utilizando la ec. (8.231) defini6 la escala de tiempo morfologico (tso)
de un rio aluvial, como el tiempo necesario para que el lecho del rio, a una
distancia x=L., se erosione 50 % de la erosién inicial en x=0, zpy. Es decir, de

(8.231) se obtiene:
M - {1 —erf [Lm}] =05 (8.233)

Zy, 2 Kty
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y por lo tanto:

erf| |05 (8.234)

2.[Kty,

De tabla, para erf (£)=0.5 se obtiene £=0.48. Por lo tanto:
Lo

o= m 8.235
%7092 K ( )

con K dado por la ec. (8.230), donde el exponente =5 (ecuacién de Engelund y
Hansen, 1967). Considerando una longitud estandar: L,=200 km, De Vries (1975)
estableci6 mediante la (8.235), la escala de tiempo morfolégico para diversos rios
aluviales de Sudamérica, Africa, Asia y Europa, la cual resulté variable entre
algunas décadas y varias centurias.
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CAPITULO9
PROCESOS DE EROSION LOCAL

9.1 INTRODUCCION

La erosion local del lecho de un rio aluvial se origina como consecuencia de la
perturbaciéon del campo de flujo y del transporte de sedimentos, en las
inmediaciones de i) elementos estructurales ubicados en el cauce, como, por
ejemplo, pilas y estribos de puentes, pilotes de embarcaderos, espigones,
vertederos, compuertas, etc. y ii) singularidades fluviales, tales como,
confluencias, zona externa de curvas, estrechamientos cortos, cascadas,
peninsulas consolidadas, etc. Los procesos de erosion local se superponen con los
procesos de erosiéon-deposicion general del lecho que ocurren a lo largo del rio.

El término socavacion se refiere a la erosién local del lecho principalmente en
estructuras u obstaculos al flujo ubicadas en el cauce. Por otra parte, el término
erodibilidad o erosionabilidad se asocia a la magnitud de la tasa de erosiéon
resultante de la accion hidrodindmica y las caracteristicas del suelo que la resiste.
En general, las arenas y limos presentan erodibilidad alta; gravas finas-medias y
arcillas de baja plasticidad erodibilidad media; gravas gruesas, cantos rodados,
arcillas consolidadas tienen baja erodibilidad.

Para una determinada condicion de flujo, mantenida en el tiempo, la erosion
local o socavacion puede alcanzar el valor maximo en el orden de horas-dias en
un lecho de arena o grava y en el orden de semanas-meses para lechos cohesivos
y suelos con distintos grados de cementacién. De cualquier manera, en el largo
plazo, la profundidad de erosién final en un lecho cohesivo va a ser igual a la de
un lecho de arena. Sin embargo, dado el diferente comportamiento de las fuerzas
que resisten la accion hidrodinamica en sedimentos incoherentes y cohesivos, no
es posible extrapolar la aplicacion de métodos para suelos granulares
incoherentes al caso de suelos cohesivos. Es decir, no es posible aplicar un
método para arenas o gravas en un suelo cohesivo sustituyendo el dso por el
correspondiente dso del suelo cohesivo.

En este Capitulo se presentan diversas ecuaciones empiricas para determinar la
profundidad de erosién general y local, la mayoria de las cuales han sido
derivadas a partir de experimentacién en laboratorio, algunas vélidas para lechos
de sedimentos incoherentes, que componen mayormente los lechos de los rios
aluviales, y otras validas para sedimentos cohesivos.
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9.2 CONCEPTUALIZACION DE PROCESOS EROSIVOS

En un tramo de un rio aluvial donde se emplaza una estructura, cuyos elementos
de fundacién involucran el cauce, como, por ejemplo: puentes, espigones para
proteccién de margenes, espigones de encauzamiento, galerias o conductos
transversales al rio, etc; pueden presentarse erosiones naturales del lecho,
independientemente de la presencia de la estructura. Se trata de una erosion
general, es decir, que involucra grandes longitudes y se desarrolla a corto plazo o
a largo plazo.

El proceso a corto plazo se desarrolla durante la propagacion de crecidas (sobre
todo extraordinarias), debido a un desbalance entre la capacidad de transporte y
el transporte efectivo, originado por un desfasaje temporal entre el hidrograma y
el sedimentograma efectivo. Durante la rama ascendente del hidrograma, el
aumento de la capacidad de transporte no es acompafiado por el transporte
efectivo. Por lo tanto, se verifica el descenso general del lecho en el arco de
horas/dias, al que se le pueden sumar otros procesos erosivos, tales como
erosion por thalweg, erosion en confluencias, erosioén por curvatura y erosion por
migracion de formas de fondo (Coleman y Melville, 2001).

A largo plazo, en cambio, la escala temporal es mucho mayor que la de una
crecida, es decir, dependiendo del sistema fluvial, puede insumir décadas o
centurias (De Vries, 1975). Los procesos morfodindmicos a largo plazo incluyen
degradacion progresiva del lecho y eventual ensanchamiento del cauce por
erosiéon de margenes, relacionandose con el ajuste morfodindmico del rio en
respuesta a, por ejemplo, descensos del nivel de base (erosion se propaga aguas
arriba), rectificaciéon artificial o natural (corte de meandro, regularizacion de
alineamiento por curva pronunciada, etc., en cuyos casos la erosién se propaga
aguas arriba), construcciéon de presas (interrupciéon del transporte y
consecuentemente la erosion se propaga aguas abajo), cascadas no estabilizadas
(erosién retrogradante, se propaga aguas arriba), cambio en la alimentacion
liquida y/o sé6lida en la cuenca de influencia, extraccion de aridos, y demaés tipos
de controles o intervenciones en el sistema fluvial.

Por otra parte, en el mismo lugar de emplazamiento de la estructura puede
producirse un cierto estrechamiento de la seccién (por ej., puentes), lo cual
inducira una erosién de la seccién transversal debido a una contraccion del flujo.
La erosion por contraccién del flujo es totalmente atribuible a la estructura, y se
verifica durante las crecidas cuando el ancho de paso resulta insuficiente, por lo
tanto, la erosion general de corto plazo y la debida a contraccion se dan
conjuntamente. O sea, durante el transito de la crecida la erosién aumenta
respecto a la condicion natural sin estructura. Se trata de un descenso general del
lecho en correspondencia de la obra, el cual en rios aluviales puede ser ciclico, es



Procesos de Erosién Local 365

decir, se produce erosién en la fase de crecimiento de caudales y durante los
caudales de punta, seguido por un proceso de deposicién en la fase de descenso
de caudales y periodos de caudales ordinarios.

La erosion local se debe principalmente a los vortices originados por la interaccion
entre el flujo y los elementos de fundacion de la estructura (por ejemplo, en un
puente: pilas y estribos). La erosiéon local siempre se adiciona a la eventual
erosion general y por contraccién que pueda producirse en la seccion. Este tipo
de erosion en rios aluviales también puede ser ciclica, alcanzando las mayores
profundidades de erosiéon local en crecidas extraordinarias y depositando
sedimentos en las hoyas de erosiéon durante la fase de recesiéon y durante
periodos de caudales ordinarios.

La erosion general de largo plazo puede ser evaluada a través de estudios
gomorfolégicos y andlisis cuantitativos expeditivos, complementados con la
aplicaciéon de modelos morfodindmicos apropiados, que brindan la evolucién
espacio temporal del proceso (Capitulo 8). Mediante tales andlisis se puede
establecer la celeridad de los procesos morfodindmicos y estimar el tiempo
necesario para que la perturbacion alcance o no la seccién de emplazamiento de
las estructuras, estimar un valor esperado de profundidad de erosién, etc.

Si el rio esta en equilibrio hidromorfolégico a escala temporal histérica (ver
Capitulo 1), es decir, no se estd ajustando morfodinamicamente debido a los
procesos a largo plazo mencionados anteriormente, solo las erosiones: general de
corto plazo debida a crecidas y por contraccion de flujo, més eventuales
incrementos debidos a efectos de thalweg, curvatura, confluencia y formas de
fondo, y local en los elementos estructurales, deben ser tenidas en cuenta.

9.2.1 Conceptos de erosion de equilibrio sin y con transporte

Los conceptos de erosiéon de equilibrio denominados agua clara y lecho vivo, se
refieren respectivamente a la inexistencia o existencia de transporte de sedimentos
del lecho aguas arriba, que tiene influencia en los procesos de erosién-deposiciéon,
y no al sedimento fino en la columna de agua transportado como carga de lavado.

Por ejemplo, en el caso de la erosiéon local en una pila o en la punta de un
espigon, el incremento de tensiéon de corte, velocidad media y/o intensidad de
turbulencia local origina un incremento en la capacidad de transporte local y un
gradiente espacial positivo del transporte, o sea, sale méas de lo que entra a la
hoya de erosiéon. Considerando la ecuacion de continuidad de sedimentos para el
caso de transporte de fondo (8.4, Capitulo 8), en conjuncién con la hipétesis de
flujo permanente: 9z, /9t=0 — 9z,/t=-0h/ dt, se tiene que localmente:
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oh 1 oq,

o - p)§> (9.1)

Es decir, se produce la erosiéon del lecho en correspondencia de la hoya ya que
aumenta la profundidad en el tiempo (gradiente temporal positivo de la
profundidad local del agua). La erosién continua hasta que la profundidad local
se incrementa de manera tal que hace reducir la velocidad a un valor de
equilibrio o régimen, la hoya “entra en régimen”, o sea se obtiene:

1 oqg
_ = “b_g

(1-p) ox
Es decir, el gradiente espacial del transporte se anula y el proceso erosivo se
detiene. En la situaciéon de equilibrio, el transporte de sedimentos puede ser nulo,
configurando lo que se llama erosién en agua clara o sin transporte de sedimento
desde aguas arriba (U<U.) o puede presentar un valor constante, es decir, lo que

se denomina erosién en lecho vivo o con transporte de sedimento establecido
aguas arriba (U>U,).

9.2)

9.3. EROSION GENERAL

El descenso generalizado del lecho, originado por una crecida (corto plazo) mas
la eventual contraccién de flujo, puede ser evaluado conjuntamente con métodos
semiempiricos que determinan, para un caudal de disefio, la situacién de
equilibrio final de una seccién representativa del tramo del rio en estudio.

9.3.1 Método de Listchvan Lebediev

El método de Listchvan Lebediev (Judrez Badillo y Rico Rodriguez, 1984) postula
que el proceso erosivo se detiene cuando la velocidad media del flujo U; iguala a
la velocidad Ue. que mantiene a la seccion en equilibrio o en régimen, tal
velocidad es mayor que la velocidad critica de inicio de movimiento, por lo tanto,
el método asume implicitamente condicién de lecho vivo. Para extenderlo a agua
clara, la velocidad de equilibrio U. deberia sustituirse por la velocidad critica U..

La hipétesis fundamental del método consiste en asumir que la distribucién
transversal de caudales especificos se mantiene constante durante el desarrollo del
proceso erosivo. Esto puede no cumplirse si la seccién presenta importantes
variaciones granulométricas tanto en sentido transversal como en sentido vertical.

Dividiendo la seccion transversal en franjas de ancho AB constante (ver Figura
9.1), para la j-ésima franja se puede plantear que el caudal AQj es:
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1
AQ; == AB h}*s}? (9.3)
n
AB
\ [ AvA ]
h
Seccion inicial Hg;
(sin erosion) N v / Seccion final
\ /a— (erosionada)
S Zsj /s
S v ee=- -

Figura 9.1 Seccién transversal inicial sin erosién y final erosionada.

El caudal total que transita por la seccién contraida puede escribirse como:

1

d = H Cc Bef hri/3 S]f/2 (94)

Q
donde Qq es el caudal de disefio; hm es la profundidad media del flujo antes de la
erosién general en la seccion, definida como la relacién entre el drea mojada y el
ancho superficial; Bes es el ancho efectivo, definido como la diferencia entre el
ancho superficial y, en el caso de puentes, el ancho de pilas y estribos
proyectados sobre un plano perpendicular a la direccién de la corriente; C. es el
coeficiente de contraccién entre estructuras. Dividiendo (9.3) por (9.4) se obtiene:

5/3
AQj _ AB h71 9.5)
Qd Cc Bef hm .

Por lo tanto, a partir de (9.5) se determina el caudal especifico para la j-ésima
franja como:

AO.
&=ouh;?/3 Y (9.6a) y (9.6b)

9%~ AB " C,B, h

El coeficifente de contraccion C. se obtiene en funcién de la velocidad media en la
seccion U=Q4/A y de la separacion media entre estructuras de fundacién L,
mediante:

C. :1—0.387% (9.7

Considerando que al final del proceso erosivo la profundidad de flujo en la j-
ésima franja es H; (ver Figura 9.1), la correspondiente velocidad media es:
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U — (9.8)

U, =o' b (9.9)

Para poder determinar Hy es necesario establecer una expresiéon para la
velocidad de equilibrio Ug, la cual, al final del proceso erosivo, serd igual a U;
dada por (9.8).

La velocidad de equilibrio propuesta por Listchvan Lebediev para sedimentos
incoherentes se expresa como:

U, =47pd** HJ, (9.10)

donde d es el didmetro representativo del sedimento del lecho (m), el cual, para
sedimentos en el rango de las arenas cuasi-uniformes (c3<1.4): d=ds0 (mediana de
la distribucién granulométrica del sedimento del lecho); para sedimentos no
uniformes, gravas, etc.: d=dm (didmetro medio aritmético); Hs se expresa en (m) y
U. en (m/s); B es un coeficiente adimensional, que depende de la recurrencia R
asociada al caudal Qq, para 10 afios < R <1000 afios:

p=0.8217 +0.0369InR (9.11)

y el exponente x es funcion del didmetro representativo d. Para d expresado en
(mm), las siguientes ecuaciones brindan el valor de x:

0.4007 d %% 5 0.2 <d(mm)<1
x=40.4050 d "% — 1 <d(mm)<100 (9.12)
0.5235d *%*° — 100 <d (mm)< 500

Igualando (9.9) y (9.10) y despejando Hj; se obtiene:
1
o' h?/s 1ex
Hg; = Ty T (9.13)

La ecuacion (9.6a) define la distribucién transversal de caudales especificos en
funcién de la morfologia inicial de la seccién y los efectos de contraccién de flujo.
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Cuando se cuentan con aforos de crecidas reales puede resultar interesante
utilizar la distribucioén de caudales especificos efectivamente medida, con la cual
se puede evaluar la erosiéon general de corto plazo producida por una
determinada crecida, sin que necesariamente se verifique una contracciéon de
flujo por una estructura. En tal caso, igualando (9.8) y (9.10) se obtiene:

1

q i 1+x

Por otra parte, en el caso de un puente, por ejemplo, si se simula el flujo a través
de la estructura con algn modelo numérico, como por ej. HEC-RAS (Feldman,
2000; Scharffenberger, 2013), es posible obtener valores de velocidad U y
profundidad de flujo h, distribuidos en la seccién contraida (Inside Bridge
Upstream) aguas arriba del puente, y por lo tanto, se puede determinar la
distribucién de caudales especificos gi=U; hy, los cuales ya incorporan el efecto de
contraccion de flujo. De esta manera, con la (9.14) se evaltian conjuntamente la
erosion general de corto plazo y por contraccion de flujo. Las profundidades de
erosion, en cada vertical j, se determinan como: zs=Hg-h; (ver Figura 9.1).

Para sedimentos cohesivos, la velocidad de equilibrio, se expresa como:
U, =0.6 Bv:™® HY, (9.15)

donde s es el peso especifico seco del sedimento del lecho (t/m3),  coeficiente
adimensional ya definido mediante la (9.12), Hs es la profundidad de flujo
después de la erosion del lecho (m) y el coeficiente x es funcion de vys. Para vs
expresado en (t/m?3), las siguientes ecuaciones brindan el valor de x:

0442377 - 09 <y, (t/m?)<1.2 016
X= .
0.43637°%° - 12<y(t/m®)<2
Igualando (9.9) y (9.15) y despejando Hs; se obtiene:
1
o h¥® \ix
- i

Analogamente al caso anterior, si se simula el flujo a través de la estructura con
HEC-RAS por ejemplo, se puede determinar la distribucién de caudales
especificos que ya contemplan el efecto de contracciéon de flujo, por lo tanto,
igualando (9.8) y (9.15) se obtiene:
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1
. Ltx
Hg; = i 118 (018)
i~ 067

El concepto de velocidad de equilibrio, expresado precedentemente, en el caso de
sedimentos cohesivos debe ser considerado con cautela. En los rios y arroyos no
aluviales, con lechos cohesivos muy consolidados, la condicién de lecho vivo (tal
como definida en 9.2.1) es rara. Por lo tanto, cuando se realizan los calculos, si la
velocidad de flujo no perturbada aguas arriba de la estructura no excede la
velocidad critica de erosion (ver Capitulo 5), la velocidad de equilibrio para
sedimentos cohesivos debe sustituirse por la correspondiente velocidad critica de
erosion (ver comentarios al respecto en el Capitulo 5).

9.3.2 Formula de Maza Alvarez y Echavarria Alfaro

Maza Alvarez y Echavarria Alfaro (1973), propusieron una férmula valida para
arenas y gravas con dz5<6 mm, en lecho vivo, la cual se expresa como:

0.157
50

qQ.784
H,; =0.365 {'J (9.19)

Igual que en el caso anterior, la (9.19) puede incorporar los efectos de contraccion
de flujo si los gj son obtenidos a partir de una simulacién numérica que incluye la
estructura.

9.3.3 Formula de Blench

Blench (1969) propuso dos férmulas, una para arenas y otra para gravas, en lecho
vivo, que brindan la profundidad de flujo después de producida la erosién del
lecho:

0.167
50

q(_).667
1.2[’] 0.063 < dg, (mm)< 2
H,. =
J qQ.667
1.23{‘] ds, (Mm)> 2

0.083
d 50

(9.20)

9.3.4 Formulas de Laursen modificadas

La férmula de Laursen (1960) para erosion de lecho vivo en contracciones largas,
es idéntica a la obtenida en el Capitulo 8, ec. (8.183) pero con exponente variable
entre 0.64-0.8. La férmula de Laursen (1960) modificada por Richardson y Davis
(1995) e implementada en el modelo HEC-RAS (Feldman, 2000; Scharffenberger,
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2013), determina la profundidad media de flujo h, después de la erosion en la

seccion contraida mediante:
0.857 B ky
h, <h, (Qz] [J 0.21)
Q B,

donde hy, Q: y B; son la profundidad media de flujo, el caudal y el ancho de la
base de fondo del canal principal en una secciéon de aproximacion
inmediatamente aguas arriba y Q, B2 son el caudal total y el ancho de la base de
fondo en la seccién contraida en correspondencia de la estructura, tal como se
esquematiza en la Figura 9.2.

hy Q f*\—rﬁ
Br—

] 12
Figura 9.2 Representaciéon de variables para la formula de Laursen (1960) modificada.

El coeficiente k; varia aproximadamente entre 0.6 y 0.7, en funcién de la
modalidad del transporte de sedimentos: k;=0.59 (mayormente de fondo,
u+/ws<0.5), k1=0.64 (algo en suspension, 0.5 u-/w.<2), k;=0.69 (mayormente en
suspension, u-/ws >2), con u«: velocidad de corte y ws: velocidad de caida. La
(9.21) es idéntica a la ((8.183), Capitulo 8) si se considera Q:=Q> y ki=0.8.

Para erosiéon en agua clara, la férmula Laursen (1963), implementada en el modelo
HEC-RAS, fue modificada y expresada en unidades del S.I. (Richardson et al.,
2001):

- _[0.02502 7 020
lawer o

donde dme=1.25 ds es el didmetro medio efectivo (m), Q. (m3/s) y Bz (m).

El valor limite inferior para dso es 0.2 mm, valores de ds<0.2 mm conducen a
sobrestimaciones significativas de la profundidad de erosién.

La (9.21) y (9.22) son validas para sedimentos no cohesivos y brindan la
profundidad de erosién media en la seccién: Zs=hs-hs o, siendo ha la profundidad
de flujo media inicial en la seccién contraida.
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9.3.5 Férmulas para sedimentos cohesivos

La profundidad de erosién en suelos cohesivos se tipifica generalmente, sobre
todo para sedimentos cohesivos consolidados, en condiciones de agua clara. Por
lo tanto, la profundidad de erosién final puede ser calculada, para una
determinada condicién de flujo, una vez que se determina la velocidad de corte
critica de erosion ux. (ver Capitulo 5). La férmula derivada por Briaud et al. (2011)
a partir del andlisis de datos experimentales, puede ser utilizada para determinar
la profundidad de erosién en el centro del cauce, en correspondencia de la
estructura:

(9.23)

. —0%ah, (1.83U2 Ui, J

L B gnhll/3

donde hi: profundidad de flujo media en la secciéon de aproximacion (m), Us:
velocidad media en la seccién contraida (m/s), g: aceleraciéon de la gravedad
(m/s?), n: coeficiente de rugosidad de Manning (s/m?/3).

A partir de la velocidad de corte critica de erosion en suelos cohesivos de
Mirtskhoulava (1997), la profundidad de flujo en la j-ésima vertical de la seccién
transversal, después de producida la erosién del lecho, puede determinarse
mediante (Basile et al., 2016):

n./gq; o C
H - [J] , U = \/kl(s - 1)g d, +k,—> (9.24a),(9.24b)
p

5j
Us
C

con qj: caudal especifico en la j-ésima vertical de la seccién contraida (seccion 2 de
Figura 9.2); Co: cohesion (N/m?2); s=ps/p, ps: densidad del sedimento (kg/m?3), p:
densidad del agua (kg/m?3); da: didmetro del agregado de particulas dispersas
d.~0.004 m (Mirtskhoulava, 1997), los coeficientes ki y kz adoptan los valores
0.0121 y 0.000254, respectivamente; las demés variables ya fueron definidas.

9.4. EROSION LOCAL EN FUNDACIONES DE PUENTES

Existe una importante cantidad de trabajos de investigaciéon sobre metodologias
de evaluacién de procesos erosivos en correspondencia de puentes (Breusers et
al., 1977; Raudkivi, 1986, Melville y Sutherland, 1988; Arneson, 1998; Melville y
Coleman, 2000; Jones y Sheppard, 2000; Basile et al., 2013), como asi también,
sobre medidas de proteccion (Maynord et. al, 1989; Maynord, 1990, 1995;
Pilarczyk, 1995; Lagasse et al., 2009a,b). Muchos trabajos, tienen como
antecedentes las investigaciones iniciadas en la década del 50 por Carl Izzard en
la Agencia de Carreteras Publicas de EE.UU (predecesora de la Federal Highway
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Administration-FHWA) y por Emmett Laursen en el Departamento de Carreteras
del Estado de lowa, EE.UU. (Laursen y Toch, 1956; Laursen, 1960, 1963).

Algunas de las metodologias de calculo existentes, utilizadas frecuentemente en
el disefio hidraulico de puentes, se basan sustancialmente en la Hydraulic
Engineering Circular N° 18 (HEC N° 18) de la FHWA de EE.UU. (Arneson et al.,
2012), la cual tiene como complementos la HEC N° 20 (Lagasse et al., 2012) y la
HEC N° 23 Vol. 1 y Vol. 2 (Lagasse et al, 2009a,b). Asimismo, diversas
metodologias de célculo han sido propuestas en el manual CIRIA C551 (May et
al., 2002).

Las metodologias propuestas por la FHWA, combinan la simulaciéon de la
transformacién lluvia-caudal en las cuencas de influencia, mediante modelos
hidrolégicos como el HEC-HMS (Brunner, 2010), con la simulaciéon del
comportamiento hidraulico en correspondencia de las estructuras, mediante la
implementacién del modelo HEC-RAS (Feldman, 2000; Scharffenberger, 2013).
Inclusive, este ultimo modelo contempla la estimacion de erosién general y por
contraccion de flujo y erosion local en pilas y estribos; mediante rutinas internas
de disefio hidraulico.

Las metodologias de evaluacion de tales procesos (incorporadas en el modelo
HEC-RAS) muestran ciertas limitaciones, sobre todo en la esquematizacién del
sedimento que compone el lecho donde son emplazados los puentes (material no
cohesivo, cuasi-uniforme) y la geometria de los elementos estructurales de
fundacién (elementos aislados de geometria simple). Por tal motivo, las mismas
muestran ciertas restricciones a la hora de ser implementadas en diferentes
ambitos geogréficos y para estimar dichos procesos en fundaciones de geometria
compleja (Basile, 2014).

Por otra parte, los métodos de predicciéon de erosién, incluidos en el modelo
HEC-RAS, no contemplan procesos erosivos que se desarrollan en el arco de
horas, durante la propagacién de crecidas extraordinarias: erosiéon por thalweg,
confluencias, curvas y migraciéon de formas de fondo (solo la ecuacion CSU de
erosion local en pilas, que veremos mas adelante, contempla un incremento por
dunas). Asimismo, tampoco consideran los procesos a largo plazo (escala
temporal mucho mayor que la de una crecida extraordinaria), los cuales,
dependiendo del sistema fluvial, pueden insumir décadas o centurias, como
descripto precedentemente en el punto 9.2 (Basile et al., 2013).

A pesar del importante volumen de bibliografia sobre el tema, atn hoy las
mediciones in-situ de procesos erosivos en puentes (monitoreo), son muy
limitadas. Cabe senalar que, tales mediciones son necesarias, tanto para lograr una
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mejor comprensioén de los problemas de socavacion, en vistas al mantenimiento de
las obras; como para contrastar las metodologias de prediccién existentes, en vistas
a un mejor disefio, sobre todo teniendo en cuenta que los colapsos de puentes se
asocian principalmente a causas hidraulicas (Richardson y Richardson, 2008).

Para evaluar los procesos de erosién general de corto plazo y por contraccién de
flujo se utilizan las metodologias descriptas anteriormente, mientras que, la
erosion local en pilas y estribos pueden evaluarse con distintas ecuaciones que
brindan la profundidad de erosién méxima de equilibrio, las cuales se describen
a continuacion.

9.4.1 Erosion local en pilas

La erosion local alrededor de pilas es el resultado de la interaccion entre la pila, el
flujo y el sedimento erosionable del lecho. La presencia de la pila crea un campo
de flujo turbulento 3D caracterizado por un flujo vertical dirigido hacia el lecho
en el frente aguas arriba de la pila, un vortice tipo herradura de caballo en la base
de la pila y una estela de vortices de eje vertical que se desprenden de la pila,
como se muestra esquematicamente en la Figura 9.3. La erosion es iniciada por el
flujo vertical dirigido hacia el lecho y posteriormente sostenida por el vértice de
herradura de caballo en el lecho que abraza la base de la pila y los vortices de eje
vertical que actian como “pequerios tornados”.

—L
. Flujo hacia® 79 Estela de vortices
N __ cllecho i de eje vertical
-~ 1
S 1
_L’ K N
-= I
\\‘ v

Figura 9.3 Representacién esquematica del flujo y la erosién en una pila simple.

Mediciones del campo de velocidades 3D en planos a distintas alturas de una
pila simple circular (Istiarto y Graf, 2001), muestran que la componente
longitudinal u es dominante en todos los planos. La componente w es
particularmente pronunciada a medida que uno se acerca a la pila, alcanzando
valores w=0.6 Uy, siendo Uj la velocidad media del flujo no perturbado. Aguas
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abajo de la pila se observa un débil flujo hacia arriba. El patrén del campo de
flujo muestra una separacion de flujo al comienzo de la hoya de erosién. Cerca de
la pila un gradiente de presion adverso crea el flujo hacia el lecho el cual alcanza
el fondo de la hoya de erosiéon y produce el vortice en herradura. La
representacién 3D de la energia cinética turbulenta: k=0.5 (u'iu'j), i=1,2,3; muestra
que para las zonas de separacion de flujo y de formacién del vortice en
herradura, en los planos de aguas arriba, los valores de k son muy elevados. En
los planos de aguas abajo la energia cinética turbulenta adquiere valores elevados

en toda la profundidad de flujo. En la zona de estela el patrén es cadtico.

La evolucién temporal de la erosién local presenta caracteristicas diferentes segtn se
trate de erosién en agua clara o erosién en lecho vivo, de acuerdo al concepto ya
establecido en el punto 9.2.1. La erosién en agua clara se presenta cuando la
velocidad del flujo aguas arriba de la estructura es menor que la velocidad critica
para el movimiento incipiente del sedimento del lecho (U<U.). La erosiéon se
desarrolla alrededor de la estructura cuando el aumento local de la velocidad y de la
turbulencia es tal que comienza a transportar el sedimento, el cual se deposita
inmediatamente aguas abajo. La profundidad de la hoya de erosion continta
incrementandose hasta que el flujo no es capaz de remover mas sedimento de la
hoya. A medida que la profundidad en la hoya se acerca a la profundidad de
equilibrio el proceso se torna mas lento, prolongéndose en el tiempo, hasta alcanzar
el valor de equilibrio sin ningtin tipo de fluctuacion (ver Figura 9.4a).

La erosién en lecho vivo se presenta cuando la velocidad del flujo aguas arriba de
la estructura es mayor que la velocidad critica para el movimiento incipiente del
sedimento del lecho (U>U.). La hoya se desarrolla en manera similar al caso
anterior con la excepcién que existe un suministro continuo de sedimento que
ingresa a la hoya desde aguas arriba. Por lo tanto, el equilibrio se alcanza cuando
la tasa de suministro desde aguas arriba iguala a la tasa de exportacion de
sedimentos de la hoya. Debido al transporte de sedimentos y la propagacion de
formas de fondo, la tasa de material que entra a la hoya fluctda en el tiempo. Por
tal motivo la profundidad de erosién oscila alrededor de un valor de equilibrio
medio temporal (ver Figura 9.4b).

Zs
equilibrio equilibrio

Figura 9.4 Evolucion temporal de profundidad de erosion: (a) agua clara (b) lecho vivo.
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La curva superior de la Figura 9.5 presenta la erosién adimensional, z;/b, donde
zs es la profundidad de erosiéon maxima de equilibrio medida a partir del nivel
del lecho inicial y b el didmetro de la pila, en funcién de la relacién U/U,, donde
U es la velocidad media de flujo inmediatamente aguas arriba de la pila y Uc es la
velocidad media critica para el movimiento incipiente del sedimento. Se
observan, ademas, los datos experimentales de Chiew (1984) para flujo subcritico,
pilas cilindricas y sedimentos uniformes con dsp variando entre 0.24 mm y 3.2
mm. La erosién comienza para U/U=>0.5. Luego, la erosién se incrementa con la
velocidad hasta alcanzar un pico para U/U.=1, es decir, cuando el sedimento del
lecho se encuentra en condiciones de movimiento incipiente. Para U/U>1 (lecho
vivo) la profundidad de erosién inicialmente decrece y luego se incrementa
alcanzando un nuevo pico (pico de lecho vivo), cuyo valor es aproximadamente
igual al 90% del pico asociado al umbral critico (U/U.=1).

z/b [_ o o e IPiZ:olcielun;br;jllcl:ritlicc; ik I‘| il
. ;‘F/ J el

Pico de
; -ﬂ‘ Sedimentos lecho vivo
0 : 1, uniformes .- |\
Y\ il —
" . v o i g -
N | :
: v 'FL- <t ,<\ . :
Erosién en | Vv R Sedimentos no _
s . s uniformes
L.31“agua clara” 7 e
: Ll Erosion en ——m -
/ \ “lecho vivo” Sl
- - 0-2L
/ / Pico de o D
i /, acorazamiento i aas]
1 : V 7| . o | SR |
g L I W N !U/lU‘i I { I T T |
V] 1 2 3 4 5

Figura 9.5 Profundidad de erosién adimensional en funcién de U/U..

En la Figura 9.5 se observan dos curvas (en linea de trazos) que esquematizan el
comportamiento de la erosiéon en sedimentos no uniformes. Para valores de U/U.<1
se desarrolla un acorazamiento estatico del lecho (la composicion se hace mas gruesa
y se reduce la erosion). Para U/U.=1 se observa un pico, pero no tan marcado como
en el caso de sedimentos uniformes. Para U/U:>1 se rompe el acorazamiento y, a
medida que la velocidad se incrementa, se observa una tendencia a alcanzar el pico
de lecho vivo de sedimentos uniformes o cuasi-uniformes.

La Figura 9.5 muestra que la profundidad de erosién local méxima que puede
ocurrir se corresponde con el valor de equilibrio para sedimentos uniformes y
condicién de agua clara (U/U.=1), zs=2.4 b. Esto vale atn para velocidades que
exceden la velocidad critica durante una crecida. En estas condiciones, a los
efectos del disefio, la profundidad z; de equilibrio proporciona un valor de
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seguridad. La velocidad de flujo influye en el tiempo de evolucién del proceso de
erosion. Si U es ligeramente superior a U, la duracion de la crecida puede no ser
suficiente para que se alcance la profundidad de equilibrio. Si U es
considerablemente mayor que U, profundidades de erosién del orden del 90 %
de la méxima posible pueden ser alcanzadas en uno o dos dias.

Para pilas cilindricas o de nariz redondeada alineadas al flujo, el analisis de datos
de laboratorio indica que la erosién de equilibrio es zs/b=2.4 para F<1 (Melville y
Sutherland, 1988). Por otra parte, en régimen de hoyas y rdpidos zs/b~3 para F>1
y para antidunas z;/b=2.5, F=1.2 (Jain y Fisher, 1979). En este sentido, para este
tipo de pilas, la HEC N° 18 de la FHWA de EE.UU. (Arneson et al., 2012),
sugieren como criterio aproximado, estimar los valores maximos de erosién
como: z;/b=2.4 para F<0.8 y z;/b=3 para F>0.8.

9.4.1.1 Ecuacién de la Universidad Estatal de Colorado (CSU)

La ecuacién de CSU (Arneson et al., 2012) se expresa como:

b 0.65
rTS =2 K, K,K;K, (hJ Fo (9.25)
1 1

N

donde z; es la profundidad de erosion local referida al nivel inicial del lecho; b es
el ancho de la pila y Fi=U1/(gh1)%5 es el namero de Froude, siendo U; y hy la
velocidad y profundidad del flujo respectivamente, no perturbadas
inmediatamente aguas arriba de la pila y g la aceleracion de la gravedad, ver
representacién de variables en Figura 9.3.

Ki es un factor que tiene en cuenta la forma de la nariz de la pila expuesta al
flujo, el cual se presenta en la Tabla 9.1.

Tabla 9.1 Factor K;.

Forma de nariz de la pila Ky
Cuadrada —> F b 11
R - b 1.

edondeada |’ 0

Cilindrica ’ . b 1.0
—> b

Grupo de cilindros | Len® Xﬂ 10

Triangular I I.L| b 0.9
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K es el factor de correccion por dngulo de ataque del flujo:

L 0.65
K, cos 0+— sen 6) (9.26)

/\

k bcos® | Lcos(90-0) =Lsen 6

‘ Flujo
Figura 9.6. Pila no alineada al flujo.

donde 0 es el dngulo de ataque del flujo con respecto al eje de la pila y L la longitud
de la pila (Figura 9.6). Si 6>5° el factor K; es dominante respecto a Kj, por lo tanto, se
fija K1=1 y se determina K con (9.26), considerando que si L/b>12 se utiliza L/b=12.
Para pila cilindrica aislada K>=1 para cualquier d&ngulo de ataque.

El factor K5 considera la condicion del lecho, dado en la Tabla 9.2.

Tabla 9.2 Factor K.

Condicion del lecho Altura duna A (m) K;
Erosién en agua clara N/A 1.1
Lecho plano y antidunas N/A 1.1
Dunas pequefias 0.6<A<3 1.1
Dunas medianas 3<A<9 11a1.2
Dunas grandes A>9 1.3

K4 es un factor de correccién que reduce la profundidad de erosién debido a
efectos de acorazamiento estatico del lecho. Esto se verifica en procesos erosivos
de lechos con sedimentos de granulometria extendida. Cuando la velocidad de
aproximacién no perturbada, inmediatamente aguas arriba de la pila U; es menor
que la velocidad critica Uc 95, €l dgs del material del lecho limitara la profundidad
de erosion (K4<1).

Si ds0<2 mm o d9s<20 mm, no se consideran efectos de acorazamiento: K4=1. Si
d50>2 mm o dgs>20 mm, el factor K4 se determina como:
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Ul -U icdsg
—% >0 (9.27a),(9,27b)
Uy, —U
donde Uic 4x es la velocidad de inicio de erosiéon en proximidad de la pila para
sedimento de didmetro dy, dada por:

K,=04U%" , U.=

Cd50 iCdg5

0.053
Uica, =0.645Ucq, [db) , Uy, =6.19 h¥*di®  (9.28a),(9.28b)

La velocidad critica, para movimiento incipiente, dada por (9.28b) se obtiene a
partir de U./us=h'/¢/ng05, considerando tension de corte adimensional critica
1::=0.04 y coeficiente de rugosidad de Manning-Strickler n=d,!/¢/24. El valor
minimo del factor de correccién por acorazamiento es: K4=0.4.

Correccién por pilas muy anchas en flujos de poca profundidad

En el caso de pilas muy anchas en flujos someros se ha observado que la ecuacion
sobreestima los valores de profundidad de erosién, por lo tanto, en la (9.25) se
debe introducir un factor de correccién por pila ancha Ky:

h 0.34
2.38(;) F2®  U,/U <1
K, = o (9.29)
1.oo(blj F2® U, /U, >1

La (9.29) se aplica para: hi/b<0.8, b/ ds0>50 y flujo subcritico F1<1.

9.4.1.2 Ecuacion de Breusers et al.

La ecuacién de Breusers, Nicollet y Shen (1977) se expresa como:

%sz fl{ulj fz(%) K, (forma) Kz(e,t) (9.30)

UC

donde U es la velocidad critica para movimiento incipiente del sedimento del
lecho, la cual puede determinarse a partir de la curva parametrizada de Shields
en conjuncién con una férmula de resistencia al flujo, considerando el dso del
sedimento del lecho (Capitulo 5) o aplicando la (9.28b) y las restantes variables
intervinientes ya fueron definidas en el punto anterior.

La funcién fi de intensidad de flujo contempla la erosién en agua clara o en lecho
vivo y se expresa de la siguiente manera:
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0 N U,/U, <05
fl[BlJ: 2(31—;] — 05<U,U.<1 (9.31)
C Cc
1 — U, Uu,>1

La funcién f, contempla el efecto de la relacion profundidad/ancho de pila
simple, y es dada por:

h h e’ —e™
f,| -+ |=2tgh| -1 | , tgha= 9.32a),(9.32b
(1 )reen() wha=S s

Ki es el factor de correcciéon por forma de nariz de la pila y se determina
mediante la Tabla 9.3.
Tabla 9.3 Factor de forma Kj.

Forma nariz de pila Ky
Perfil hidrodinamico 0.75
Circular 1.00
Redondeada 1.00
Rectangular 1.30

El factor K> y se determina con la ecuacion (9.26).

9.4.1.3 Ecuacion de Melville

La ecuacion de Melville (1997) brinda la profundidad de erosién de equilibrio en
funcién de cinco factores:

2, = Ky Ko Kip Kip Ky (9.33)
donde Ki: factor de correccién por forma de nariz de la pila (Tabla 9.1); Ko: factor

de correccién por angulo de ataque del flujo, dado por la ecuacién (9.26); Ki:
factor que considera la relacién entre profundidad de flujo y ancho de la pila:

2b h,/b<0.7
Ky =42-/nb  0.7<h, /b<5 (9.34)
45h, h,/b>5

El factor K de intensidad de flujo, para sedimentos uniformes c4<1.4, se expresa
como:

‘. - {u/uc si UU, <1 935

1 sivu, >1
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Mientras que, para sedimentos no uniformes c¢>1.4, Kt es dado por:

Ul_(Ua_Uc) N Ul_(Ua_Uc)

<1
_ Uc Uc
Ky = U —(U U ) (9.36)
1 - %21

c

donde U, es la velocidad de transicién de agua clara a lecho vivo: U,=0.8U.,,
siendo U la velocidad de estabilizacién del acorazamiento del lecho, dada por:

Yea 575 0g (55%1} (9.37)

Uscsoa 50a

donde dsp. es la mediana de la composicion granulométrica del acorazamiento
ds0.=ds4/1.8 y la velocidad de corte critica uss0a se determina utilizando la curva
de Shields parametrizada (ver Capitulo 5) o mediante las expresiones propuestas
por Melville para la curva de Shields:

(9.38)

0.0115 +0.0125d**  —0.1<d(mm)<1

0.0305-/d —0.0065d* — 1<d(mm)<100
Para d (mm) la (9.38) brinda u« (m/s). La (9.37) en conjuncién con la (9.38) se
utilizan para determinar U, introduciendo en (9.38) d=dsp. o también U,

introduciendo en (9.38) d=ds asociado a la composicién granulométrica inicial
del lecho.

El Factor K4 contempla la relacion entre el ancho de la pila y el ds de la
composicion granulométrica inicial del lecho y se expresa como:

0.57log(2.24b/d b/d., <25
K, :{ g( / so) 50 (9.39)

1 b/dg,> 25

9.4.1.4 Ecuacién para sedimentos no uniformes gruesos

En la ecuacién CSU (9.25), para el caso de lechos de sedimentos no uniformes
gruesos, el factor K; contempla la reduccion de la erosiéon por efectos de
acorazamiento del lecho. La FHWA (Arneson et al, 2012) desarroll6 una
ecuacion especifica para sedimentos no uniformes gruesos, aplicable para
condiciones de agua clara, y sedimentos con dsp>20 mm y coeficiente de
gradacion yg=dss/ ds0>1.5, la cual se expresa como:
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F2 U]
z.=11K,K,b*2h%¥ tgh| — = | F=——L 9.40a),(9.40b
S 1%M2 1 g 197 X;S S—l gd50 ( ) ( )

donde z: profundidad de erosién local (m); Ki: factor de correccién por forma (-),
dado en Tabla 9.1; Ka: factor de correccion por angulo de ataque del flujo (-),
dado por (9.26); b: ancho de la pila simple (m); h; (m) y U1 (m/s): profundidad y
velocidad de flujo no perturbado inmediatamente aguas arriba de la pila; g:
aceleracion de la gravedad (m/s?); s: gravedad especifica del sedimento (-) y F«
nimero de Froude densimétrico de la particula asociado al dso. La tangente
hiperbélica del término entre corchetes se evaltia mediante la (9.32b).

9.4.1.5 Ecuacién para sedimentos cohesivos

Briaud et al. (2011) propusieron una ecuacion para evaluar la erosiéon local en
lechos cohesivos, que incorpora la velocidad critica de inicio de erosiéon de
sedimentos cohesivos. Dicha ecuacion, recomendada en la Circular HEC N° 18 de
la FHWA (Arneson et al., 2012), se expresa como:

(9.41)

0.7
7, =2.2K, K, b*® (2'6U1 _U"]

Jg

donde z;: profundidad de erosién local (m); Ki: factor de correccién por forma (-),
dado en Tabla 9.1; Ko: factor de correcciéon por angulo de ataque del flujo (-),
dado por (9.26); b: ancho de la pila (m); Up: velocidad media de flujo no
perturbado inmediatamente aguas arriba de la pila (m/s); g: aceleraciéon de la
gravedad (m/s?); Ue velocidad critica de inicio de erosion del lecho cohesivo
(m/s). Una manera de determinar U. es a partir de: U./us=h!/6/ngos3,
considerando u dada por (9.24b), tal como descripto en el Capitulo 5.

9.4.1.6 Erosion local en pilas formadas por grupo de columnas

En una pila formada por varias columnas, la profundidad de erosién de una
columna aislada (pila simple) debe ser corregida por la influencia que ejercen las
columnas adyacentes. Para una pila formada por dos columnas se pueden
distinguir cuatro tipos de interacciones (Raudkivi, 1986):

Refuerzo: si la erosion en la columna de aguas abajo alcanza la hoya de la
columna de aguas arriba entonces mas sedimento puede ser removido de la de
aguas arriba. Esto hace que la erosién en la de aguas arriba sea mayor que la
erosion de la de aguas abajo y a su vez mayor que la erosiéon de una columna
aislada. Este efecto decrece a medida que aumenta la separacién entre columnas.
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Ocultamiento: si la de aguas arriba reduce la velocidad de aproximacién a la de
aguas abajo y ademas, si el sedimento erosionado de la de aguas arriba se
deposita en las inmediaciones del frente de la de aguas abajo, la erosién en esta
altima disminuye respecto a la erosién de la columna simple.

Desprendimiento de vortices verticales: los vortices que se desprenden de la
columna aguas arriba se propagan aguas abajo y actian como pequefios tornados
que remueven sedimento del lecho. Si la de aguas abajo se ubica cerca de la zona
de influencia de los vortices la profundidad de erosiéon en la misma se
incrementa respecto a la erosién de la columna simple.

Interferencia de los vértices en herradura: si la distancia transversal entre dos
columnas es tal que los vértices en forma de herradura interactian
superponiéndose, entonces la profundidad de erosién se incrementa en ambas
columnas respecto a la columna simple.

Para pila compuesta de dos columnas existen graficos propuestos por Raudkivi
(1986) que proporcionan un factor de correccién para la profundidad de erosiéon
de la columna simple, el cual es funcién de la relacién entre la separacién entre
columnas, el didmetro de la columna simple y el dngulo de ataque del flujo.

Existen metodologias que determinan la erosién en pilas compuestas por
multiples columnas calculando la erosién, con alguna de las ecuaciones
anteriores, pero considerando un determinado factor de forma y un ancho
efectivo para la pila compuesta (Sheppard et al., 1995; May et al., 2002).

9.4.1.7 Pilas de columnas multiples no alineadas al flujo

La erosién en pilas formadas por columnas mdultiples, denominado grupo de
cilindros en Tabla 9.1, depende de la separacién s entre columnas. Para s=5b, la
erosién maxima es igual a 1.2 veces la estimada para una columna simple
(Raudkivi, 1986).

Para s<5b, la erosién se determina, por ejemplo, con la (9.25) aplicada a la pila
equivalente (Figura 9.7), especificando K;=1, determinando K> con (9.26) para
L/b=ntmero de pilas y utilizando en la relacion (b/h) el ancho de columna simple b.

Alternativamente, se puede especificar Ki=1, K»=1 y en la relaciéon (b/h) utilizar
el ancho efectivo de la pila equivalente b, El ancho efectivo es el ancho
compuesto de todas las columnas colapsadas en una sola y proyectado sobre un
plano perpendicular a la direccién del flujo, tal como se observa en la Figura 9.10.
Aproximando a un rectangulo b,=b cos 6+L sen 6, para 0<6<90—b<b.<L. El
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factor Kx=1 porque el efecto de correccion por angulo de ataque del flujo es
contemplado mediante la introduccién del ancho efectivo en la relacién (b/h).

Pila de columnas multiples no alineadas al flujo

------ OO (-

0 o

,/ Pila equivalente no alineada al flujo

Figura 9.7. Pila equivalente a partir de la pila de columnas mdltiples.

9.4.1.8 Pilas de geometria compleja

Las pilas de geometria compleja se componen de columnas (pueden ser varias o una
simple tipo tabique), cabezal y un grupo de pilotes, tal como se esquematiza en la
Figura 9.8. Jones y Sheppard (2000) desarrollaron una metodologia segtin la cual, la
erosion en pilas de geometria compleja puede ser estimada mediante la sumatoria de
las contribuciones a la erosién de cada uno de éstos elementos estructurales aislados.
Es decir, superponiendo los efectos de cada elemento estructural.

] 1
o columnals cabezal (pc) grupo de pilotes (p9)
r:__' di— = _1 Ifr +| i + | -
T
" g - - 2, N2 I—t—lj_—!“ i
\2  fluio T z; {]/ \ z;
\'r 7o e Y \ ¢

Figura 9.8 Esquematizacion de la descomposicion de una pila de geometrfa compleja
(columna+cabezal+pilotes), para evaluar la erosién asociada a cada elemento estructural.

Las variables indicadas en la Figura 9.8 y otras que seran introducidas a
continuacién para describir la metodologia de célculo, representan:

f: distancia entre el borde del cabezal y la columna (m),

zo: distancia desde la base del cabezal al lecho, antes de la erosion (m),

T: altura del cabezal (m),

z1= zo+T: distancia desde el borde superior del cabezal al lecho, antes de la erosiéon
asociada a la columna (m),
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7= 7zo+0.5 zs co1: distancia desde el borde inferior del cabezal al lecho, después de
la erosién asociada a la columna (m),

73=20+0.5 Zs co1+0.5 zs pe: distancia desde el borde inferior del cabezal al lecho,
después de la erosion asociada al cabezal (m),

h:: profundidad de flujo de aproximacion al inicio del célculo de erosién asociada
a la columna (m),

h,=h1+0.5 zs o1 profundidad de flujo ajustada para el célculo de la erosién
asociada al cabezal (m),

h3=h1+0.5 zs 110.5 zs pe: profundidad de flujo ajustada para el calculo de la
erosién asociada al grupo de pilotes (m),

Ut: velocidad de flujo de aproximacién al inicio del calculo de erosién asociada a
la columna (m/s),

Ux=U1 (h1/hy): velocidad de flujo ajustada para el célculo de la erosién asociada al
cabezal (m/s),

Us=U1 (h1/hs): velocidad de flujo ajustada para el célculo de la erosién asociada al
grupo de pilotes (m/s),

S: separacién, de centro a centro, entre pilotes (m),

Zs= Zscol T Zspe + Zs pg: €r0sion local total por superposicion de efectos (m),

Zs ol - profundidad de erosién asociada a la columna/s (m),

Zs pc : profundidad de erosion asociada al cabezal (m),

Zs pg : profundidad de erosion asociada al grupo de pilotes (m),

Las profundidades de erosion, asociadas a cada uno de los elementos
estructurales, se determinan con la ecuacién (9.25) utilizando una pila
equivalente para cada elemento, después de ajustar las profundidades de flujo y
las velocidades, tal como definido anteriormente. La metodologia adoptada por
la FHWA es descripta en la HEC N°18 (Arneson et al., 2012).

Erosion asociada a la columna

La erosién de la columna (varias circulares o una sola rectangular) es necesaria
cuando el cabezal se encuentra dentro del flujo y la columna esta sujeta a una
profundidad y velocidad de flujo suficientes como para causar erosiéon. En
primer lugar, para determinar la erosion zs ., se asume que la columna llega al
lecho (toda la profundidad hi), se utiliza el ancho de la columna be, y un factor
de correccién K o, que tiene en cuenta la distancia de la base de la columna al
lecho mediante el coeficiente n= z1/b.oi y la protecciéon que ejerce el cabezal al
interceptar el flujo hacia el lecho, mediante &= f/bcor:

b 0.65 U 0.43
hcol 2 Kl KZ K3 K4[ ! ] { - } (942)

h ) {Jahy

z

scol K
hl
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Kieo = (0.4075-0.0669 &)~ (0.4271-0.0778 &)n +
+(0.1615-0.0455&)n? —(0.0269 —0.012&)n*

donde &=f/bcol, N1=21/bcol.

(9.43)

La expresion entre corchetes en (9.42) representa la profundidad de erosiéon
adimensional asociada a la columna, considerando que la misma llega hasta el
lecho, la cual multiplicada por Ki I, brinda la profundidad de erosiéon
adimensional corregida, asociada a la parte de la columna efectivamente sujeta a
la accion del flujo. Si la columna esta formada por varias columnas no alineadas
al flujo, la expresion entre corchetes se determina con la metodologia descripta
anteriormente en el punto 9.4.1.7.

Erosion asociada al cabezal

La necesidad de determinar la erosién asociada al cabezal surge cuando el mismo
se encuentra expuesto al flujo, ya sea por disefio o debido a la erosién general,
por contraccién y local producida por la columna. Existen dos casos posibles
para determinar la erosién asociada al cabezal, dependiendo si el mismo se
encuentra totalmente expuesto al flujo (caso 1) o parcialmente expuesto al flujo
con una parte de T debajo del nivel del lecho (caso 2), en ambos casos se utiliza el
factor de correccion K, por pila ancha (9.29).

Caso 1: Cabezal totalmente expuesto al flujo. La base del cabezal se encuentra
elevada sobre el mismo, ver Figura 9.8. En este caso, en la (9.25) se utiliza un
ancho de cabezal reducido, equivalente para toda la profundidad de flujo hy, b,
dado por:
bT)c 3
b = EXP(— 2.705+0.51Iny —2.783C° +
pc

(9.44)

1.751
EXPC

donde by es el ancho original del cabezal, w=T/hy, {=2>/ho, con el valor méximo
de hy igual a hy max=3.5 bpe.

7 b* 0.65 0.43
=2 K K K K, KW(”] [UZJ (9.45)

g h, ) \ah,

Para cabezal no alineado al flujo K> se determina con (9.26) utilizando la relacién
L /by del cabezal original. Las variables de flujo ajustadas hy y U se determinan
como definido previamente en la lista de variables. El factor de correccion por
pila ancha Ky se determina con (9.29) y se aplica con hz/b*pc solo si: ho<0.8b%.,
b"pc>50 dso y el flujo es subcritico Fo=U,/ gh,05<1.
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El paso siguiente consiste en ajustar las variables de flujo hs y Us, como definido
previamente en la lista de variables, y estimar la erosién asociada al grupo de pilotes.

Caso 2: Cabezal parcialmente expuesto al flujo. La base del cabezal se encuentra
debajo del nivel del lecho, dejando expuesta al flujo una altura de cabezal hy, ver
Figura 9.9. En este caso la profundidad de erosiéon se determina mediante:

b 0.65 U 0.43
z
;‘” =2K,K,K;K, KW{‘”J ( ! } (9.46)

f n )| o

donde, by es el ancho original del cabezal y Uy es la velocidad de flujo a una
altura 0.5 hy, la cual se determina mediante:

h
In 1093 +1
LR N, (9.47)

Uiz
2 |n(1o.93::2 + 1]

S

Cc

donde la altura de rugosidad equivalente: ks=dss (arenas) y ks=3 dss (gravas y
sedimentos mds gruesos), hy distancia desde el borde superior del cabezal al
lecho después de la erosion general, por contracciéon y local debida a la columna.

Para cabezal no alineado al flujo K; se determina con la (9.26) utilizando la
relacion L/bpc del cabezal original. El factor de correcciéon por pila ancha K, se
aplica con hy/ by si: h2<0.8byc, bpe>50 dso, y el flujo es subcritico Fo=U/ ghy05<1.

Z A 7

u(z)

A

hy
u(z=0.4h2)=U>

u(z=0.5hr)=Us

hf—I cabezal

Figura 9.9 Variables de flujo y geométricas para evaluar la erosion del cabezal en el caso 2.

Los casos 1 y 2 pueden ser aplicados cuando la base del cabezal se encuentra
apoyada sobre el lecho. Sin embargo, no necesariamente dan el mismo resultado,
por tal motivo, se sugiere utilizar los dos procedimientos y adoptar un criterio
ingenieril para definir el mas adecuado. Solamente para el caso 2, se considera
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que la erosién asociada al cabezal incluye la erosion asociada al grupo de pilotes,
por lo tanto, la erosién total queda definida como: z= zs col + Zs pe.

Erosién asociada al grupo de pilotes

La profundidad de erosién asociada al grupo de pilotes se determina con:

; b* 0.65 U 0.43
P9 K, 2K, KK, | -2 3 9.48
h3 h pg 17N3 '™M4 [ h3 J [m} ( )

donde el factor de correccién por altura expuesta al flujo del grupo de pilotes
Khpg, se expresa en funcion de 6=z3/hs, mediante:

Ky o = (3.085-5.2352 +5.25 5% - 2.18* | (9.49)

La expresion entre corchetes en (9.48) representa la profundidad de erosiéon
adimensional del grupo de pilotes, considerando que los mismos se extienden
desde la superficie del agua hasta el lecho, la cual multiplicada por Kp pg, brinda
la profundidad de erosién adimensional corregida, asociada a la parte del grupo
de pilotes efectivamente sujeto a la accion del flujo. El factor K; no ha sido
incluido en (9.48) ya que se utiliza el ancho efectivo del grupo de pilotes b'pg y
por lo tanto K>=1. El valor maximo de hs en (9.49) es hs msx=3.5 bpg.

El ancho efectivo del grupo de pilotes reducido, equivalente para toda la
profundidad de flujo hs, b*pg, es dado por:

bog = Doy Kep Kpy (9.50)

donde bproy: ancho proyectado sobre un plano normal a la direccién de flujo. Para

pilotes alineados al flujo bproy =2b;, como se observa en la Figura 9.10.

Col.n Col. 1

@----- (;,-)--———-@ ————— C:—)Filam

Figura 9.10 Pilotes alineados al flujo, ancho proyectado bproy=Zb;.
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Mientras que, para grupo de pilotes no alineados al flujo, bproy se determina como
se indica en la Figura 9.11, utilizando la primera columna y las dos primeras filas
de pilotes, para proyectar los anchos x; sobre un plano normal al flujo: bproy= Zx;.

Col. 4 Col. 1

bpmy= EXi

Figura 9.11 Pilotes no alineados al flujo, ancho proyectado bproy=2x;.

El coeficiente de separacion de pilotes Ksp se utiliza para pilotes alineados y no
alineados al flujo, el mismo se expresa en funcién de B=bywoy/b y o=5/b,
mediante:

Kep = 1—%(1—[3*1)(1—0*06) (9.51)

El coeficiente de niimero de filas Kn, se expresa en funcién del ntiimero de filas m
y de 6=5/b, mediante:

K, =09+0.1m-0.0714(m-1)(24-1.16+0.16°) (9.52)

Para el caso general de grupo de pilotes no alineados al flujo Kin=1. Es decir, se
utiliza solo para grupo de pilotes alineados, en tal caso, cuando m>6 su valor se
considera constante para cualquier valor de 5, adoptando m=6 en (9.52).

Erosion total por superposicién de efectos

La profundidad de erosién total, determinada por superposicion de las erosiones
asociadas a cada uno de los elementos estructurales que componen la pila de
geometria compleja es:

Zg=2Zggo +Zgpo 2 (9.53)

S S pg

La metodologia descripta para pilas de geometria compleja puede ser utilizada
para el calculo de erosiones en muelles de atraque y dolfines de amarre, en
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general, formados por cabezal y grupos de pilotes. En tal caso, no se considera la
primera componente en (9.53). Ademas, dependiendo del nivel del agua para la
recurrencia de disefio y del nivel de la base del cabezal, puede eventualmente
descartarse la influencia de la segunda componente en (9.53).

En el caso de pilas de geometria compleja en puentes de gran envergadura, y en
general, en todos aquellos casos donde el costo de las fundaciones puede
representar una parte importante del costo total de la obra, la metodologia
descripta brinda una estimacién preliminar, que deberia ser complementada con
estudios en un modelo fisico a fondo moévil. El tema de modelacion fisica a fondo
movil se abordara en el Capitulo 10.

9.4.1.9 Ancho superficial de la hoya de erosién

El ancho superficial de la hoya de erosién, a cada lado de una pila fundada en
sedimentos incoherentes puede ser estimado mediante (Arneson et al., 2012):

th
Byss =2 o +cotgo (9.54)

donde z:: profundidad de erosién local, Bm: ancho del fondo de la hoya de
erosiéon y ¢ angulo de reposo del sedimento, el cual varia entre 29° y 42° (ver
Tabla 3.20 del Capitulo 3).

Para Bm=z;, y considerando la variaciéon de ¢, resulta 2.1 z; <By5:1<2.8 z;. Por otra
parte, para la misma variacién de ¢, si Bu=0 se tiene que 1.1 zs <Bo5s:<1.8 z;. Por
lo tanto, dependiendo del ancho de fondo de la hoya y del angulo de reposo del
sedimento, el ancho superficial a cada lado de la pila variarda entre 1.1 z
<Bossx<2.8 zs. En la practica se recomienda adoptar Bossn=2 z.

9.4.1.10 Evolucion temporal de la erosion local en pilas

Las ecuaciones vistas anteriormente brindan la profundidad de erosién local
maxima de equilibrio final. El tiempo de equilibrio completo es muy dificil de
alcanzar en experimentos de laboratorio. Por lo tanto, dados los tiempos
extremadamente prolongados que requieren los experimentos para alcanzar el
“equilibrio”, existen diferentes definiciones para el mismo. Por ejemplo, el tiempo
de equilibrio se alcanza cuando, después de un tiempo prolongado de ensayo, el
desarrollo de la hoya de erosion es tal que, en el término de las 24 hs subsiguientes,
la erosién no excede el 5 % del ancho de la pila (Melville y Chiew, 1999).

La evolucién temporal de la erosion local en pilas zs(t) puede estimarse con
diferentes férmulas obtenidas a través de experimentos en laboratorio.
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Franzetti et al. (1982) propusieron la siguiente ecuacién para determinar la
evolucién temporal de la erosion local en pilas cilindricas:

z,(t)= zse(l— et ) , = %t (9.55a),(9.55b)

donde z: profundidad de erosién local de equilibrio, t« tiempo adimensional, t:
tiempo (s), Ui: velocidad de flujo no perturbado inmediatamente aguas arriba de
la pila (m/s), b: ancho de la pila (m), a=0.028 y $=1/3. Se observa que z(t) tiende
asintéticamente a z., por lo cual nunca se alcanzaria el equilibrio completo, tal
como descripto por Mellvile y Chiew (1999).

Ettema (1980) desarrollé una férmula que describe la evolucién temporal de la
erosion en pilas cilindricas:

z,(t)=k, blog (d;g"tJ +logk, (9.56)

donde t: tiempo (s), b: ancho de la pila (m), v: viscosidad cinemaética (m?2/s), dso:
mediana de la composicién granulométrica del lecho (m), ki1 y k2 son coeficientes
que dependen de dso/b y u+/ux, siendo u-: velocidad de corte y ux: velocidad de
corte critica del sedimento del lecho (Ettema, 1980).

Melville y Chiew (1999) utilizaron datos de experimentos propios y de otros
autores, en condiciones de agua clara (0.4<U/U.<1), con pilas cilindricas de
ancho 16 mm<b<200 mm, fundadas en sedimentos con 0.8 mm <dsy<5.35 mm. La
férmula propuesta para la evolucién temporal de la erosiéon local se expresa

COmo:
1.6
U [t
z,(t)=z,, EXP| -0.03| = In| — (9.57a)
U1 te
4826 2| Y1 _04 LB
. Ul Uc b
t, (dias)= (9.57b)
h

0.25
3080 2 (Y1 o4 (hlj LT
U, (U b b

c

La (9.57b) es valida para 0.4<U;/ U1, por lo tanto, en (9.57a) U,/ U; debe variar
entre 1y 2.5, con 0<t/t.<1.
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9.4.1.11 Evolucion temporal de la erosion en pilas durante una crecida

Durante una crecida, la erosiéon de equilibrio se alcanza generalmente si la
duracién (permanencia de caudales) es suficiente como para que la hoya de
erosién entre en régimen o equilibrio. En grandes rios aluviales con lechos de
arena, perennes y con baja irregularidad de caudales, es factible que durante
crecidas se alcancen valores de erosiéon local cercanos a los maximos de
equilibrio. Por el contrario, en rios con sedimentos mds gruesos y sujetos a
crecidas esporéddicas de relativamente breve duracion, la erosién local maxima es
muy probable que no sea alcanzada.

La evolucién temporal de la erosion local efectiva en una pila zs(t), durante el
transito de un hidrograma Q(t), puede ser determinada considerando condicién
de flujo cuasi-permanente, es decir, el caudal se mantiene constante en cada At de
discretizacion del mismo. A tales efectos es necesario determinar el hidrograma
de crecida, por ejemplo, mediante modelacién hidrolégica, y para cada uno de
los caudales del hidrograma discretizado: Q(nAt), donde n es un indice temporal
n=1,2,3, etc., determinar las variables de flujo correspondientes con un modelo
hidréulico (por ej.,, HEC-RAS) y los correspondientes valores de zs. con alguna de
las ecuaciones de erosién local en pilas. Luego se pueden aplicar las ecuaciones
(9.55a) y (9.55b) en forma recursiva:

Para el primer caudal del hidrograma (t=1At):

B
n
20— 20 J1_EXP —o{uletJ 9.58)

Para los caudales sucesivos (t=2At, 3At, etc..), utilizando las ecs. (9.55a) y (9.55b),
y considerando la erosién efectiva obtenida en el tiempo anterior, se determina
un tiempo de referencia t- como:

b 1 ! v
t, =Uln+l{—a|n(1— — H (9.59)

se

La funcién del tiempo de referencia es determinar el tiempo que le insume al
flujo, con las nuevas condiciones hidrdulicas en t=(n+1)At, alcanzar una erosién
efectiva igual a la calculada en el tiempo anterior t=nAt. De esta manera, la
profundidad de erosion efectiva en t=(n+1)At se determina mediante:

S

§] n+1 P
Zn+l _ Z;leJrl 1—EXP| — a{t}(tr + At)J (960)
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En general, se observa que la profundidad de erosién efectiva zs aumenta durante la
rama ascendente del hidrograma de crecida, hasta alcanzar en forma asintética un
valor maximo, menor a la erosién de equilibrio, inmediatamente después que
transita el pico del hidrograma, y se detiene cuando su valor es igual a la
profundidad de erosién de equilibrio correspondiente a un cierto caudal de la rama
descendente del hidrograma.

9.4.2. Erosion local en estribos

Andlogamente al caso de pilas, el principal mecanismo que genera la erosion
local en estribos se relaciona con la generacién de vortices, como se esquematiza
en la Figura 9.12. La presencia del estribo induce un flujo hacia el lecho y origina
un vortice horizontal principal, de gran poder erosivo, que se desarrolla en la
base del estribo, en inmediaciones de la punta del mismo. Por otra parte, cuando
el flujo se separa por efecto de la contraccién y luego empieza a expandirse, se
desprenden voértices de eje vertical que forman una estela aguas abajo del mismo.
Estribos largos y flujo en la planicie pueden crear zonas de recirculacion aguas
arriba y aguas abajo del estribo. Los procesos de erosion en estribos de puentes y
en espigones son similares (Melville, 1992).

Estela de vortices

de eje vertical Voértice horizontal
(base del estribo)

Planicie

Figura 9.12 Representacion esquemdtica del flujo en un estribo vertical con muros de ala (adaptado de
Barkdoll, Ettema y Melville, 2007).

La profundidad de erosién en estribos depende de la forma del estribo, del
patrén morfolégico del rio y de la morfologia de la seccién de emplazamiento, de
la localizacion de su extremo (planicie, borde del canal principal, en el cauce), de
la orientacién del mismo respecto a la direccién principal del flujo, de las
caracteristicas del sedimento del lecho y de las variables de flujo relevantes, como
profundidad y velocidad (de aproximacién y en el canal principal), fraccion del
caudal total interceptado, relacién de caudales especificos aguas arriba y en la
seccion contraida, etc.
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Las ecuaciones disponibles, para estimar la profundidad de erosién de equilibrio
en la punta de estribos de puentes, han sido derivadas mayormente a través de
experimentos de laboratorio. En general se observa que las ecuaciones
disponibles en literatura, que incorporan como variable geométrica principal la
longitud total del estribo, sobrestiman las profundidades de erosién. Esto se debe
a que en los experimentos de laboratorio el caudal interceptado por el estribo se
relaciona directamente con la longitud del mismo, lo cual no es comin en
estribos de puentes reales (Richardson y Richardson, 2008). En este sentido, es
recomendable la aplicaciéon de férmulas que se independizan de esta variable, o
en su defecto, utilizar una longitud efectiva asociada al caudal realmente
interceptado. En cualquier caso, para el disefio de las fundaciones de estribos (y
pilas) de puentes siempre se requiere cierto criterio ingenieril y mucho trabajo
interdisciplinario entre dreas de hidrologia, hidrdulica, estructuras, geotécnica,
vial y geomorfologia fluvial.

9.4.2.1 Ecuacion de Chang y Davis

La ecuacién de Chang y Davis (en Richardson y Davis, 1995), se basa en una
modificacién de la ecuacion de Laursen de erosién por contraccion, considerando
el incremento de erosién por el vortice horizontal al pié del estribo, la cual se
expresa como:

ko
H =h Kk (kv qu (9.61)

0,

donde Hs: profundidad de flujo en la punta del estribo después de la erosion del
mismo (m); hi: profundidad del flujo de aproximacién inmediatamente aguas
arriba del estribo (m), q1: caudal especifico en la seccién de aproximacion (m?/s),
q2: caudal especifico en la seccién contraida (m2/s).

El coeficiente k¢ es dado por: ki=0.35+3.2 F; (lecho vivo, t1>T) 0 k=0.1+4.5 F1 (agua
clara, solo si t1=T); con Fi: ndmero de Froude del flujo de aproximacion
F1=U1/(gh1)°5; T tensién de corte critica del sedimento del lecho, tw: tension de
corte sobre el fondo en la secciéon de aproximacion. El coeficiente k,=0.8 (q1/q2)!5+1.

El coeficiente k>=0.11 [(tbe/ tb1) +0.4)] 22+0.623. La (9.61) es valida para lecho vivo,
aunque puede ser aplicada para agua clara solo si tw/T:1=1, en cuyo caso
k>=0.854. Para lecho vivo, tv/t1<1, el valor de k; varia entre 0.638 y 0.853.

Si the/ T1>1, es decir con agua clara o con el lecho de la secciéon de aproximacion
acorazado, la férmula propuesta es:
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Hy =k kg™ [82} (9.62)
C

donde U. es la velocidad critica de inicio de movimiento del sedimento del lecho
y las restantes variables ya fueron definidas.

9.4.2.2 Ecuacion de Richardson et al.

A partir de datos de erosion observados en espigones ubicados en el rio
Mississippi, Richardson et al. (2001) presentaron una ecuacién para estimar
erosion en estribos de puentes, la cual se expresa como:

K
7, =4 (0.515] K, h, F>% (9.63)

donde z;: profundidad de erosién de equilibrio en la punta del estribo, Fi: nimero
de Froude del flujo de aproximacién Fi=U/(gh1)?5, Ki: factor de correccién por
geometria del estribo dado en Tabla 9.4.

Tabla 9.4 Factor de correccion por geometria del estribo K;.

Tipo de estribo Ki
Tabique vertical s/muros de ala 1.00
Tabique vertical con muros de ala | 0.82
Hidrodindmico 0.55

El factor K, considera el angulo 6 que forma el eje del estribo con respecto a la
direccién de flujo, dado en Tabla 9.5.

Tabla 9.5 Factor de correccién por dngulo de ataque K.
0 30° 45° 60° 90° 120° 135°
K> 0.60 0.80 0.90 1.00 1.05 1.10

Para 6=90° estribo perpendicular al flujo (K;=1), para 6<90°: estribo apunta aguas
abajo (K»<1) y para 6>90°: estribo apunta aguas arriba (K>>1), ver Figura 9.13.

e

margen 1zq. /
[I
0 /
M,f: ______
\AI/
6
/
I,
margen der. /

G

Figura 9.13 Representacion del angulo de ataque para estribo de margen derecha e izquierda.



396 Transporte de Sedimentos y Morfodinamica de Rios Aluviales

9.4.2.3 Ecuacion de Melville

La ecuacion propuesta por Melville (1997) para estimar la profundidad de
erosion de equilibrio alrededor de estribos de puentes, se expresa como:

7, =K, Ky Ky K{ Kp Kg (9.64)

El factor Kn contempla la relacién longitud del estribo/profundidad de flujo;
para estribos cortos, intermedios y largos, se dado por:

2L L/h<1
K, =42(hL)*® 1<L/h<25 (9.65)
10h L/h>25

donde L: longitud del estribo proyectada sobre un plano normal a la direccién
del flujo y h: profundidad del flujo de aproximacién.

El factor de intensidad de flujo K, para sedimentos uniformes ;<1.4, se expresa
como:

., :{u/uc si UU, <1 9.66)

1 siuu,>1

donde U es la velocidad del flujo de aproximacién y U. es la velocidad critica del
sedimento del lecho. Para sedimentos no uniformes Kj se determina utilizando la
metodologia de Melville (1997), descripta para pilas, mediante las ecuaciones

(9.36)-(9.38).
El factor de tamafio del sedimento Kg:

2.24L

0.57 Iog(
50

1 L/dg, > 25

J L/dg <25

4=

(9.67)

El factor de forma del estribo K, contempla estribos cortos, intermedios y largos
mediante la relaciéon L/h:

K, L/h<10
K =1K,+0.667(1-K,)[0.1(L/h)-1] 10<L/h<25 (9.68)
1 L/h>25

donde Ks se determina a partir de la Figura 9.14.
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Modelo de estribo Forma Ks

Estribo vertical estrecho

Estribo vertical con
punta semicircular 0.75

Estribo con taludes a 45°

Hidrodinamico (H:V)

A 0.5:1 0.60
@ 1.0:1 0.50
L5:1 0.45

Figura 9.14 Factor de forma del estribo K.

El factor K’ considera el d&ngulo 6 que forma el eje del estribo con respecto a la
direccién de flujo (6=90°: estribo perpendicular al flujo, <90°: estribo apuntando
aguas abajo, 6>90°: estribo apuntando aguas arriba), ver Figura 9.13.

Ko L/h>3
Ky =Ky +(1-Ky)[1.5-0.5(L/h)] 1<L/h<3 (9.69)
1 L/h<1

donde K, se determina con los valores de Tabla 9.6.

Tabla 9.6 Factor de correccién por dngulo de ataque Ko.
0 30° 45° 60° 90° 120° 150°
Ko 0.85 0.90 0.95 1.00 1.05 1.10

El factor K¢ considera la geometria del canal y es dado por:

L* h*)”* n
J CEoE 070)
donde n y n* son los coeficientes de rugosidad de Manning asociados al canal
principal y a la zona de expansion lateral (planicie aluvial); L y L* son las
longitudes del estribo y de la planicie aluvial; h y h* son las profundidades de
flujo en el canal principal y en la planicie aluvial, correspondientes al flujo de
aproximaciéon. Dependiendo de la geometria del canal y de la ubicaciéon del

estribo, existen cuatro casos posibles para definir el factor K, tal como se observa
en la Figura 9.15.
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1
= I h Caso A. Canal rectangular simple.
Ke=1
L
E: <H : o
[ — Caso B. Estribo en el canal principal.
4?3\ 1 I h | K.=Aplicar ecuacién
L
T i < Caso C. Esfribo en planicie inundacion.
h Considerar flujo planicie (h*, U* ete)) y Kg=1
dL—ll- ¢ h*
| = Caso D. Estribo cerca borde canal principal.
'Y h | K= Aplicar ecuacién con L¥/L = 1

Figura 9.15 Consideracién de casos posibles para determinacion de Kc.

9.4.2.4 Ecuacion de Artamonov

La ecuacién de Artamonov (1956) (en Judrez Badillo y Rico Rodriguez, 1984) para
estimar la erosion de equilibrio en estribos se expresa mediante:

H, =Ko Ko Ky hy (9.71)

donde Hs: profundidad de flujo en la punta del estribo después de la erosién (m);
hi: profundidad del flujo de aproximacién (m), inmediatamente aguas arriba del

estribo antes de la erosién y Ko, Ko, Kiy; factores de flujo, angulo de ataque y
talud del estribo, respectivamente.

El factor Ko considera la fracciéon del caudal total que es interceptado por el
estribo, el cual se expresa como:

Kq =~7.2648RJ +19.481R3 — 20.493R2 +11.668R, +1 (9.72)

donde Ro=Qo/ Quot, siendo Qo el caudal interceptado por el estribo y Qo €l caudal
total, como se esquematiza en la Figura 9.16. La (9.72) es valida para 0.05< Rq
<0.85.

El factor Ko considera el angulo formado entre el eje del estribo y la direccion
principal del flujo, para 8=90°, Ke=1:

Ky =-3516x107" 0% +2.74x107°0+0.757 (9.73)
donde 20 < 6(grados) < 150.
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El factor K., considera la relaciéon Horizontal:Vertical del talud del estribo, es
decir la relacion m:1, donde m representa la longitud horizontal y 1 la vertical:

K, =-0.02343m? —0.10394m + 1 (9.74)

valida para 0<m<2.5.

Qo I/I margen 1zq.
Quot 9 ) !
) {NI

7

Q

Al
0 i
/! margen der.
s ﬂ/fffffffffffffffffm

Figura 9.16 Esquematizacién de variables de flujo y geométricas, férmula de Artomonov.

Considerando estribo vertical (m=0), Kn=1; alineado al flujo (6=90°), Ke=1 y 0.05<
Rq <0.85, el parametro Kq varia entre 1.54 y 4.28, es decir, la profundidad de flujo
al pié del estribo después de la erosién varia entre H:=1.54 hy a 4.28 hs.

9.4.2.5 Evolucion temporal de la erosion local en estribos

Las ecuaciones presentadas estiman la profundidad de erosién local maxima de
equilibrio final. Cardoso y Bettes (1999) realizaron experimentos de erosién en
estribos y utilizaron diferentes férmulas de evolucién temporal de erosion en
pilas, adaptandolas para estimar la evoluciéon temporal de la erosion en estribos
de puentes.

En la féormula de Franzetti et al. (1982) modificaron el tiempo adimensional
introduciendo la longitud del estribo L:

2, ()= 2. 1-EXP(-att)] t*:%t (9.75a),(9.75b)

donde z: profundidad de erosién local de equilibrio, t« tiempo adimensional, t:
tiempo (s), U: velocidad de flujo de aproximacion al estribo (m/s), L: longitud del
estribo (m). Los coeficientes o y [, ajustados a sus datos experimentales,
resultaron: a=0.0152 (hs/L)+0.1046 y f=0.353, donde hs: profundidad del flujo de
aproximacion en la planicie.

En la férmula de Ettema (1980) introdujeron como longitud caracteristica la
longitud del estribo L y determinaron los valores de ki y ka:
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z,(t)=k, Llog (di‘;vt)+ logk, (9.76)
donde t: tiempo (s), L: longitud del estribo (m), v: viscosidad cinematica (m?2/s),
dso: mediana de la composicién granulométrica del lecho (m). Los coeficientes k;
y ka fueron expresados como: ki=0.595 (h¢/L)0716 y k,=2.697 (h¢/L)0564,

Cardoso y Bettes (1999) también adaptaron la férmula desarrollada en ambientes
marinos, para cilindros verticales y horizontales, por Whitehouse (1997),
resultando:

z,(t)= zs{l— EXP(— 1.02531 (9.77)

donde T es un parametro de tiempo para el cual z=0.632z,, que se expresa
mediante: T=T» L2/[(s-1)gds0®)]%5 y T-=At+B, donde 71+ es la tensién de corte
adimensional asociada al dso. El valor ajustado de p es: p=0.35 con A=0.02 y B=-
0.167, aunque dada la dispersion de los resultados, sefialaron la posible
dependencia de A y B de otras variables geométricas, de flujo y del sedimento.

Para determinar la evoluciéon temporal de la erosiéon en estribos durante una
crecida se puede aplicar la metodologia descripta para pilas en el punto 9.4.1.11

9.5 EROSION POR THALWEG

Cuando se determina una profundidad de erosién general media en la seccidn, es
necesario considerar una revancha por sobre la misma; de esta manera se tiene en
cuenta la profundidad maxima de erosién en la seccidén, es decir, la profundidad
del thalweg. En el caso de un canal recto, el thalweg puede presentar un patréon
recto o meandrico dentro del canal principal (Melville y Coleman 2000):

H gimax = Ot hmg (978)

donde hng es la profundidad media de flujo después de producida la erosion
general en la seccion, Hst max: profundidad de flujo méxima después de la erosion.
Para un thalweg recto, el pardmetro o es igual a 1.58, mientras que, para un
thalweg meandriforme, Mahmood (en Melville y Coleman 2000), propuso:

4B,S,
1650d.,

o, =1+ (9.79)

donde B. es el ancho de la seccién transversal contraida (m), St la pendiente de
fricciéon (- )y dso (m).
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9.6 EROSION LOCAL EN CURVAS

El término erosién en curva se refiere a la erosion adicional del lecho de un rio
aluvial debido a la curvatura del flujo. Un rasgo caracteristico de la curvatura del
flujo es la generacion de una corriente secundaria en el plano de la seccién o flujo
helicoidal. Este flujo helicoidal, cuya magnitud es aproximadamente 10-15 % de
la velocidad media longitudinal, en la parte superior fluye hacia la margen
céncava (zona externa de la curva) y en la parte inferior (lecho) fluye hacia la
margen convexa (zona interna de la curva). Como consecuencia de esto, se
produce el transporte lateral de sedimentos desde la zona externa a la interna y,
por lo tanto, adyacente a la margen céncava se desarrollan hoyas profundas y en
la zona de la margen convexa se originan barras puntuales. El transporte lateral
se anula cuando la pendiente transversal alcanza un valor de equilibrio en cada
seccion de la curva. Este proceso produce una redistribucién de flujo, con las
mayores velocidades recostadas sobre la zona externa de la curva.

Vista en planta Seccion A-A

A

Figura 9.17 Representacion de la erosién méaxima en curvas.

La determinacion de la méxima erosién en curvas es importante para el disefio
de protecciones de margenes en las zonas externa de las curvas (Maynord, 1996)
y para el disefio de fundaciones de puentes (Coleman y Melville, 2001).

Para estimar la maxima profundidad de erosiéon que se puede producir en una
curva es necesario determinar primero la erosiéon general del lecho,
correspondiente al caudal de disefio Qq, mediante Listchvan Lebediev, Laursen,
Blench, etc. (vistas anteriormente) y adicionarle el valor de erosién asociado a la
curvatura del flujo.

9.6.1 Ecuacion de Thorne et al.

La férmula propuesta por Thorne et al. (1995), se expresa como:

Hamec = Mg {2.07 ~0.19 log (é’ - ZH (9:80)
b
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donde r.: radio de curvatura, By: ancho superficial, hmg: profundidad media de flujo
después de producida la erosién general en la seccién de aproximacién a la curva
(crossing), Hsb max: profundidad de flujo méaxima después de la erosiéon en la curva.
La (9.80) fue derivada utilizando datos de laboratorio y de campo, con
profundidades de flujo de hasta 17 m, didmetros de sedimento variando entre 0.3 -
63 mm y 2<r./B,<22. La banda de error para los valores pronosticados fue de £25 %.

9.6.2 Ecuacién de Maynord

Maynord (1996) derivé una ecuacién a partir de datos observados en el rio
Mississippi, la cual se expresa como:

H g = F. hmg[l.S ~0.051 [§J+o.0084 (thJ] (9.81)

b mg

donde F; es un factor de seguridad Fs=1.08 y las restantes variables intervinientes
fueron definidas anteriormente. De acuerdo al conjunto de datos utilizados, de
erosiones en curvas del rio Mississippi, la (9.81) es valida para 1.5<r./Bp<10 y
20<Bb/hmg<125 y lechos de arena.

9.6.3 Erosion lateral de margen en meandros

La migracién de un meandro origina erosion de la margen en la zona externa de la
curva y deposicién de sedimento que genera una barra puntual en la zona interna de
la curva. La erosion lateral de margen puede poner en riesgo la seguridad de
infraestructuras. Por lo tanto, puede ser necesario estudiar medidas de proteccién
directas o eventualmente realizar el disefio del corte del meandro.

El método de Hickin (Melville y Coleman, 2000) puede utilizarse para estimar la
tasa de erosion anual de la margen en la zona externa de la curva mediante:

Meétodo 1:
_[2.0(B,/r.) 0.125<B, /1, <0.32

dB, = 9.82
' {O.Z(rc/Bb) B, /1. >0.32 ©-82)

donde dB:: tasa de erosién de la margen (m/afio), By (m) y r. (m), ya fueron
definidos.

Método 2:
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g[g—leBz_s 1<r, /B, <25
dB, = ° (9.83)
2.5('?)}01325 r/B,>25
C

donde dBas es la tasa de erosién (m/afio) correspondiente a r./By=2.5, dada por:

pgQsS
de.5= h éf

donde p: densidad del agua (kg/m3), g: aceleracion de la gravedad (m/s?), Q:
caudal (m?/s), Si: pendiente de friccién, hm: profundidad media de flujo (m). El
pardmetro & se expresa en funcién del dso (mm) mediante:

(9.84)

950 —425(log d, +4) dg, <0.01
100 +(log dg, +2)[-61.5+75.7(log d, +1.19)] 0.01< dg, <0.065
_|50+24.84(logdg, +1.19) 0.065 < ds, <1
“V 54115 log d, 1<dg <10
200 +(log d, —1)[55 - 27.5(log ds, —3)] 10 < dg, <1000
310 dg, > 1000

9.7 EROSION EN CONFLUENCIAS

Cuando dos rios, o dos brazos de un mismo rio, se encuentran en una confluencia
se crea un vortice que genera un flujo helicoidal, como se indica
esquemadticamente en la Figura 9.18. Dicho flujo helicoidal es responsable de
erosionar el lecho y realizar localmente, inmediatamente aguas abajo de la
confluencia, un profundo canal, similar a las hoyas de erosién que se encuentran
en las zonas externas de las curvas.

Figura 9.18 Confluencia de dos brazos en un rio aluvial.

Esta es una erosion adicional a la erosién general que puede experimentar el
lecho durante una determinada crecida. Por lo tanto, primero se debe evaluar la
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erosién general asociada al caudal de disefio Qg4, analizando una seccién
inmediatamente aguas abajo de la confluencia, y después adicionar la erosién
debido a la confluencia.

La profundidad maxima de erosiéon en confluencias, para diferentes
caracteristicas sedimentoldgicas del lecho, puede ser estimada mediante las
siguientes formulas (Ashmore y Parker, 1983; Klaassen y Vermeer, 1988).

Para sedimentos no uniformes en el rango de arenas y gravas:

Heemax = Nig (2.24+0.03101) (9-85)

donde Hs mac profundidad de flujo maxima después de la erosion en la
confluencia, hmg: profundidad media de flujo después de producida la erosién
general en la seccion inmediatamente aguas abajo y a: angulo (expresado en
grados) que forman las direcciones de flujo de los dos brazos, a=30°-90°.

Para sedimentos cohesivos:

H 1.01+0.03a) (9.86)

scmax — hmg (
Para arenas cuasi-uniformes:

Hgomax = Mg (129 +0.037 1) (9-87)

Esta dltima es vélida para 0.15<dso(mm)<0.25 y 0.6<Qs/Qi<1, donde Qs
transporte de sedimentos en el brazo de menor jerarquia, Qi: caudal en el brazo
de mayor jerarquia.

9.8 EROSION ADICIONAL POR PROPAGACION DE FORMAS DE FONDO

En presencia de formas de fondo que se propagan en un rio aluvial, las
profundidades de erosion general y por contraccién, por ejemplo, en un puente,
deben incrementarse en un valor igual a la mitad de la altura de la forma de fondo.

Las dunas de importantes dimensiones, que se propagan en grandes rios
aluviales con lechos de arena, representan un caso muy relevante en la practica.
Asimismo, las barras alternadas que se propagan en lechos de arena o gravo-
arenosos pueden desarrollar alturas significativas. A los efectos de tipificar las
formas de fondo que pueden desarrollarse, distintos diagramas y criterios de
clasificacion fueron presentados en el Capitulo 6.

9.8.1 Ecuaciéon de L.C. van Rijn

La ecuaciéon de van Rijn (1984), presentada en el Capitulo 6 para determinar la
altura de duna, es:
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%d - 0.11[(:]50) (-6 )(25-T) (9.88)

m m

donde Aq4: altura de duna (m), hm: profundidad media de flujo (m), dso: mediana
de la distribucién granulométrica del lecho (m) y T: pardmetro de transporte:

T =( u ] -1 (9.89)

U*C

donde u’+: velocidad de corte asociada a la resistencia superficial o de grano, ux:
velocidad de corte critica asociada al dso, dadas por:

u
v= ) Ukg =1 [Tugsn (S —1)g dgg 9.90a),(9.90b
5.75 log (12h, /3d, ) Tuos (5= 1) g ds (9.90a),(9.90b)

donde U: velocidad media de flujo (m/s), de: didmetro para el cual el 90 % del
sedimento del lecho es mas fino (m), s: gravedad especifica del sedimento, g:
aceleracion de la gravedad (m/s?), t«s0: tension de corte adimensional critica
asociada al dso, la cual se obtiene a partir de la curva de Shields parametrizada
(Capitulo 5).

9.8.2 Ecuacion de Julien y Klaassen

La ecuacién propuesta por Julien y Klaassen (1995) para estimar la altura de

duna Aq4 se expresa como:

0.3
Ay _p5[ 95 (9.91)
h h

m m

donde hn y dso se expresan en (m).

9.8.3 Ecuacion de Jaeggi

Jaeggi (1984) propuso la siguiente ecuacién para estimar la altura de barras
alternadas Aap:

A B -0.15
B 022 — (9.92)
B de

donde B: ancho de la seccién transversal (m).

9.8.4 Ecuacion de Yalin

Yalin (1992) propuso la siguiente ecuacion para estimar la altura de barras
alternadas Aap:
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A h —-0.45
Sab (18| —m (9.93)
B de

La condicion para formacién de barras alternadas puede ser estimada con la
ecuacion propuesta por Sukegawa (1973):

2 2/3
(“*] <5 (SbjgisJ (9.94)

U*c

donde u-: velocidad de corte (m/s), Sp: pendiente del fondo ( - ), ux: velocidad de
corte critica dada por (9.90b) y las demas variables ya fueron definidas.

9.9 EROSION LOCAL EN ESTRUCTURAS HIDRAULICAS

Si el lecho erosionable donde se emplaza una estructura hidraulica no es
adecuadamente protegido, al pié de las mismas se producen hoyas de erosién que
pueden comprometer su estabilidad. A continuacién, se presentan ecuaciones que
brindan la profundidad de erosién méaxima (de equilibrio) en diferentes estructuras
hidraulicas. Si las estimaciones realizadas con dichas férmulas indican que la erosiéon
local puede representar un riesgo serio, es recomendable realizar estudios mas
detallados y proveer medidas de proteccién. En los proyectos que involucran
estructuras importantes o en casos de disefios no convencionales, se recomienda el
estudio mediante modelacién fisica a fondo movil, para evaluar tanto la
profundidad de erosién como la extension de la erosion local esperada.

9.9.1 Erosion en espigones

Los espigones son estructuras similares a los estribos de puentes, cuyos objetivos
pueden ser, por ejemplo, proteger las margenes de los rios de procesos erosivos,
regenerar zonas de costas, reducir el ancho en secciones inestables o proclives a
sedimentacion a los efectos de la navegacion (encauzamientos), generar hoyas
que mejoren el habitat fluvial para peces, etc. (Kothyari et al., 2002; Kuhnle et al.,
2002). Como mencionado anteriormente, los procesos de erosién en estribos de
puentes y en espigones son précticamente iguales, por lo tanto, las ecuaciones
para estribos pueden ser en principio aplicadas para espigones.

9.9.1.1 Ecuacion de Ahmad

La erosion de equilibrio en espigones puede estimarse mediante la ecuacién de
Ahmad (1953) modificada por Breusers (Breusers y Raudkivi, 1991):

H, =231, 11,11, (9.95)
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donde Hg: profundidad de flujo en la punta del espigon después de la erosién (m), q:
caudal especifico promedio en la seccién contraida (m2/s):
Q
(B-L)

q= (9.96)
con Q: caudal (m3/s), B: ancho del rio (m) y L: longitud del espigén proyectada
segtn la perpendicular a la direccién del flujo (m).

El factor IT; tiene en cuenta el angulo 6 que forma el eje del espigén con la
direccién del flujo, dado en Tabla 9.7:

Tabla 9.7 Factor de correccién por dngulo de ataque del flujo.
0 30° 45° 60° 90° 120° 150°
IL 0.80 0.90 0.95 1.00 1.05 1.10

El factor Il considera la forma de la seccién transversal del espigén, Tabla 9.8:

Tabla 9.8 Factor de correccién por geometria del espigén.

Seccién transversal del espigon I,
Rectangular estrecha 1.00
Rectangular ancha 1.00
Trapezoidal con taludes a 45° 0.85

El factor IT; contempla el lugar de emplazamiento del espigén, Tabla 9.9:

Tabla 9.9 Factor de correccién por lugar de emplazamiento.

Ubicacién del espigén I;
Tramo de rio o canal recto 1.0
Parte concava de una curva (zona externa) 1.1
Parte convexa de una curva (zona interna) 0.8
Aguas abajo de una curva, parte céncava
- Curva abrupta 14
- Curva moderada 1.1

9.9.1.2 Ecuacién de Kuhnle, Alonso y Shields Jr.

Kuhnle et al. (2002) realizaron experimentos en laboratorio donde analizaron las
profundidades de erosién en espigones, con diferentes angulos de ataque del
flujo, para condiciones de agua clara y espigones sumergidos (flujo sobre la
cresta). El sedimento utilizado fue arena con ds=0.8 mm y desvio estdndar
geométrico cg=(dss/d16)?5=1.37. La ecuacién que brinda la profundidad de
erosiéon maxima (de equilibrio) en la punta del espigén se expresa mediante:

1-3
2. =2h K, [hLJ 9.97)
1
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donde hi: profundidad del flujo de aproximacién (m), L: longitud de la cresta del
espigén perpendicular a la direcciéon del flujo (m). El coeficiente 6 se expresa en
funcién de la relaciéon L/ h;, como:

0 L/h <1
5={05 1<L/h,<25 (9.98)
1 L/h,>25

Kum: parametro que considera el efecto combinado de angulo de ataque,
intensidad de flujo, forma del espigén, gradacion del sedimento, etc., de acuerdo
a Melville (1992, 1997). Kuhnle et al. (2002) lo expresaron como: Ky=Ki Ko, con
los factores restantes iguales a 1.

A partir de los experimentos determinaron una ecuacién que brinda la evolucién
temporal del volumen de sedimentos Vs(t) erosionados de la hoya formada
alrededor de la punta del espigén:

V (t) t 0.653
580,98 (J (9.99)
VSSO t30

donde t: tiempo (hs), Vs y ts0, volumen de sedimentos erosionados después de
t30=30 hs de ensayo.

9.9.2 Erosion al pié de vertederos y caidas hidraulicas

Las estructuras de control de flujo como vertederos y caidas hidrdulicas verticales
(Figura 9.19), originan chorros bidimensionales de alto poder erosivo. Si el lecho
erosionable no es adecuadamente protegido, al pié de las estructuras se producen
hoyas de erosién que pueden comprometer la estabilidad de las mismas.

A

AR

P
e

~

———— =

Figura 9.19 Esquematizacién de variables de flujo y erosion al pié de una caida (chorros 2D).

Diferentes ecuaciones han sido propuestas para determinar la erosion de
equilibrio al pié de tales estructuras, ya sea con descarga libre (chorros 2D
zambullidos): Schoklitsch (1932), Veronese (1937), Damle et al. (1966), Rajaratnam



Procesos de Erosién Local 409

y MacDougall (1983), Fahlbusch (1994); o ahogada (chorros 2D sumergidos):
Breusers (1967), Bormann y Julien (1991), Hoffmans (1997), entre otros (Riccardi y
Basile, 2017).

9.9.2.1 Ecuacion de Schoklitsch

Schoklitsch (1932), en Garde y Ranga Raju (1985), propuso una ecuacion,
derivada a partir del analisis de erosiones por chorros zambullidos en rios con
lechos no protegidos:

ZS =7C qc2 H ca —h2 (9100)

dgg

donde zs: profundidad de erosién respecto al lecho original (m), ¢1=4.72, ¢2=0.5,
3=0.57, ¢4=0.32; doo: didmetro para el cual el 90 % del sedimento del lecho es mas
fino (mm), q: caudal especifico (m2/s), H: diferencia entre el nivel de flujo normal

aguas arriba y aguas abajo del salto (m) y ho: profundidad de flujo normal aguas
abajo (m).

9.9.2.2 Ecuacion de Veronese

Veronese (1937) desarrollé una ecuacién a partir del andlisis de datos en modelos
fisicos, la cual se expresa como (Lagasse et al., 2012):

z,=¢,Qq?H%-h, (9.101)
donde c¢1=1.9, ©2=0.54 y 3=0.225, las variables tienen el mismo significado y
unidades mencionados previamente.
9.9.2.3 Ecuaciones de Damle et al. y Martin

Damle et al. (1966), en Garde y Ranga Raju (1985), analizaron datos de modelos
fisicos y vertederos reales con sistema de disipacion de energia tipo salto esqui y
propusieron:

z,=¢ 7 H® (9.102)
donde ¢1=0.54, cx=c3=0.5, las variables tienen el mismo significado y unidades

anteriores.

Martin (1975), en Garde y Ranga Raju (1985), analiz6 datos recopilados de 18
presas de distintos paises con vertederos dotados de sistema de disipacién salto
esqui y derivo la siguiente ecuacion:

z,=¢,q%z* —h, (9.103)
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donde c1=1.5, c2=0.6 y ¢3=0.1, z,: altura del extremo aguas abajo del salto esqui
respecto al fondo no perturbado (m). Las restantes variables tienen el mismo
significado y unidades anteriores.

9.9.2.4 Ecuacion de Fahlbusch

Para estimar la erosiéon méaxima debida a chorros bidimensionales zambullidos,
Fahlbusch (1994) propuso la siguiente ecuacién, también recomendada por

Hoffmans (1997):
U,.senB.
g, =20 [T (9.104)
K g

con Uy velocidad del chorro (m/s), Uyj=(2gH)%3; 6;: angulo de ataque del chorro
respecto a la horizontal (grados), (ver Figura 9.19), g: aceleracién de la gravedad
(m/s?) y x: factor de erosion que se expresa en funcién de dgo (mm):

13
K:{2.95d90 0.1< dgy(mm)< 125 (9.105)

6.85 dgo(mm)>12.5

Las restantes variables en (9.104) tienen el mismo significado y unidades
indicados para las ecuaciones anteriores.

9.9.2.5 Ecuacion de Bormann y Julien

En el caso de vertederos bajos o escalones de fondo de alturas pequenas, que
generan chorros bidimensionales sumergidos, se puede utilizar la férmula de
Bormann y Julien (1991), la cual se expresa como:

0.8 0.6
seno q Ulsenej
z.=<1.8 -7 9.106
S Len(eﬁdﬂ} [s-1)gfag [ 5109

donde ¢: angulo de reposo del sedimento del lecho (grados), s: gravedad
especifica del sedimento del lecho (-), dso: didmetro para el cual el 50% del
sedimento del lecho es més fino (m), z¢ altura del vertedero o escalén respecto al
lecho no erosionado aguas abajo (m), Ui: velocidad del chorro (m/s), Ui=q/h,,
con he: profundidad de flujo critica en la cresta del vertedero h=(q2/g)/3. Las
restantes variables ya fueron definidas.

9.9.3 Erosion en compuertas y alcantarillas rectangulares anchas

Las compuertas y las alcantarillas rectangulares anchas generan chorros
horizontales bidimensionales (2D) de alta velocidad. Aguas abajo de tales
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estructuras se pueden producir erosiones locales del lecho, si el mismo no estd
adecuadamente protegido (Figura 9.20).

~ _———————
~

hy

T

Figura 9.20 Esquematizacion de variables de flujo y erosién producida en compuertas y
alcantarillas anchas (chorros 2D).

9.9.3.1 Ecuacion de Breusers

La ecuacién propuesta por Breusers (en Breusers y Raudkivi, 1991) es dada por:

2
z, =0.008 hl(ulj (9.107)

*C

donde hi: espesor de la vena contracta, h;=0.6 a, con a: apertura de la compuerta
o altura de la alcantarilla ancha (m); Ui: velocidad en la vena contracta, Ui=q/h;
(m/s) y us: velocidad de corte critica (m/s), dada por (9.90b).

9.9.3.2 Ecuacion de Hoffmans

Hoffmans (1997) desarrollé wuna ecuaciéon para erosiéon de chorros
bidimensionales que contempla la velocidad del chorro y la velocidad del flujo

aguas abajo:
7, =20 {1 - UZ} h, (9.108)
K u,

donde Ua: velocidad de flujo normal aguas abajo (m/s) y x: factor de erosién,
dado por (9.105). Las restantes variables tienen el mismo significado y unidades
indicados para la ecuacion (9.107).

La longitud total de la hoya de erosién, producida por chorros horizontales
bidimensionales sumergidos, es L =5 zs - 7 zs (ver Figura 9.20). Por otra parte, los
chorros no sumergidos producen hoyas mas largas y menos profundas; en esos
casos, Rajaratham y MacDougall (1983) observaron que la longitud se incrementa
en 25-50 % y la profundidad de erosion maxima disminuye un 50%
aproximadamente.
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9.9.4 Erosion en alcantarillas circulares y rectangulares estrechas

Las alcantarillas circulares y rectangulares estrechas generan chorros
horizontales tridimensionales (3D) de alta velocidad, capaces de producir
erosiones locales significativas, si el lecho aguas abajo no se encuentra protegido.

A nia Tt ataT et Tkt
T LT bt k]
1
1

Figura 9.21 Esquematizacién de variables de flujo y erosién producida en alcantarillas estrechas
(chorros 3D).

9.9.4.1 Ecuacién de Ruff et al.
Ruff et al. (1982) estudiaron la erosién producida por alcantarillas circulares

estrechas y propusieron la siguiente ecuacion:

0.45

2, =207D| -2 (9.109)

\/gD*

donde z: profundidad de erosién respecto al lecho original (m), Q: caudal
(m3/s), D: didmetro del conducto (m) y g: aceleracion de la gravedad (m/s?).

9.9.4.2 Ecuacion de Breusers

La férmula de Breusers (en Breusers y Raudkivi, 1991) se expresa como:

z, =0.08% (9.110)
U*c
donde Us: velocidad a la salida de la alcantarilla (m/s) y u«: velocidad de corte
critica (m/s), dada por (9.90b).

En (9.109) y (9.110), D es el diametro de la alcantarilla circular expresado en (m).
Para secciones diferentes a la circular (en arco, cuadradas, rectangulares, etc.),
que generan chorros 3D, se recomienda utilizar un valor equivalente de D,
correspondiente a un circulo cuya é4rea es igual a la del conducto real:
Deq=(4A./1)%3, donde A. es el area del conducto real.
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9.9.4.3 Ecuacion de Hoffmans

Hoffmans (1997) propuso la siguiente ecuacién:

13
z, = HQ(lJlg‘sz)} (9.111)

donde Us: velocidad de flujo normalizado aguas abajo (m/s) y k: factor de
erosion, dado por (9.105). Las restantes variables tienen el mismo significado y
unidades indicados para las ecuaciones anteriores

La longitud total de la hoya de erosién, producida por chorros horizontales
tridimensionales, es L = 7 z; y el ancho méximo de la misma es W =~ 5 z.. La
pendiente de la cara aguas arriba de la hoya puede generar la socavacion de la
base del conducto a la salida, esto puede verificarse si no existe un talén vertical
de la platea de apoyo, tal como se observa en la Figura 9.19. El mismo efecto de
descalce por socavacién puede producirse en el caso de chorros horizontales
bidimensionales vistos precedentemente.

9.10 EROSION RETROGRADANTE POR MIGRACION DE CASCADAS

La erosiéon retrogradante, asociada a la migracion aguas arriba de cascadas,
puede causar un gran nimero de problemas econémicos y ambientales, tales
como pérdida de suelo, colapso de infraestructuras por erosién masiva del lecho
(puentes, acueductos, gasoductos, edificaciones, etc.), alteracion de hdébitats
acuaticos, captura de cursos de otras cuencas, etc.; ademads, la deposicién aguas
abajo del sedimento generado puede condicionar las profundidades nauticas
disponibles para la navegacion, la capacidad funcional de estructuras de control
de inundaciones y obras de toma para abastecimiento de agua. La distancia de la
cascada respecto a una estructura y la celeridad de migraciéon de la misma,
determinan el riesgo de que ésta alcance la estructura en un cierto intervalo de
tiempo y comprometa su estabilidad.

El proceso de erosion retrogradante es complejo e involucra la accion
morfodindmica combinada de erosién fluvial localizada al pié de la cascada y el
mecanismo de colapso masivo por inestabilidad geotécnica. Los primeros analisis
de estabilidad geotécnica aplicados en taludes, consideraban geometrias simples
de la cufia de deslizamiento y no tenian en cuenta el efecto de la erosién de lecho
en el mecanismo de colapso (Lohnes y Handy, 1968; Spangler y Handy, 1982;
Huang, 1983).

Contribuciones posteriores, han extendido el anélisis de estabilidad geotécnica de
taludes al caso de margenes de rios (Thorne y Tovey, 1981; Osman y Thorne,
1988; Darby y Thorne, 1996; Darby et al., 1996a,b, 2000; Simon et al., 1999; Wan y
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Xia, 2001; Basile, 2005; Patsinghasanee et al., 2015, 2016a,b; Wang et al., 2016),
considerando perfiles mas reales asociados a deformacién de margenes por
erosion lateral al pié y erosion de lecho en proximidad de la margen.

Describiremos brevemente la formulacion de un modelo morfodindmico
simplificado, que extiende el analisis de estabilidad de margenes de rios al caso
de cascadas; y permite simular el proceso de erosion retrogradante de cascadas
en suelos cohesivos, ubicadas en arroyos y rios sujetos a crecidas de corta
duracién. El modelo, denominado ERCAS-SC, Erosion Retrogradante CAScadas-
Suelos Cohesivos (Basile y Riccardi, 2017), contempla el efecto morfodinamico
combinado de la erosién efectiva del lecho al pié de la cascada, la socavacion de
la base por el voértice de retroceso, la profundidad de la grieta de traccién, el
contenido de agua en el suelo y el mecanismo de colapso masivo por
inestabilidad geotécnica asociada a falla por ménsula (cantilever).

9.10.1 Evolucién temporal de la erosién local al pié de la cascada

La profundidad de erosién local de equilibrio, zs. (m), al pié de la cascada,
respecto al nivel del lecho no perturbado, se calcula mediante la ec. (9.101):

z,=¢C q?H%-h, (9.112)

donde ¢1=1.9, c;=0.54 y c3=0.225, q: caudal especifico (m?2/s), ho: profundidad de
flujo normal aguas abajo (m). En (9.112) H (m) se adopta igual a la diferencia
entre la energfa aguas arriba y aguas abajo del salto (Lagasse et al., 2009b).

Durante una crecida, la erosién de equilibrio se alcanza generalmente si la
duracién (permanencia de caudales) es suficiente como para que la hoya de
erosién entre en régimen o equilibrio. Si el sedimento del lecho es no cohesivo, en
el rango de las arenas, esto puede ser factible incluso para crecidas de
relativamente breve duracion.

Por el contrario, en lechos cohesivos consolidados y crecidas de corta duracién,
tipicas de los arroyos (no aluviales) del sur de Santa Fe (Saladillo, Luduena, etc.),
es improbable que se alcance tal erosién, es decir, la profundidad de erosiéon
efectiva estd limitada por la duracién de cada caudal que conforma el
hidrograma y es menor que la profundidad de erosién de equilibrio.

Por lo tanto, para determinar la evolucién temporal de la erosion efectiva z(t), al
pié de la cascada, se propuso la siguiente ecuacién, modificada a partir de la
férmula de Franzetti et al. (1982):
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2. (t)= zse(l—e“‘?) ;=Y (9.113a),(9.113b)
dZ,
donde a=0.025, =0.33 y 6=0.25, son coeficientes adimensionales, ajustados con
observaciones de la cascada del A° Saladillo (Parque Regional Sur, Rosario); t«
tiempo adimensional, siendo t: tiempo (s), Ui: velocidad media aguas arriba del
salto (m/s), Zo: altura del salto (m), ver Figura 9.22.

(Zo-Zv)ltg 62

Figura 9.22 Representacién esquemaética de variables de flujo, geometria del perfil y fuerzas
intervinientes en el proceso morfodindmico de erosién retrogradante.

La evolucién temporal de la erosiéon efectiva al pié de la cascada z(t), durante el
transito de un hidrograma Q(t), se determina considerando condicién de flujo
cuasi-permanente, es decir, el caudal se mantiene constante en cada At de
discretizacion del mismo. En primer lugar, para cada uno de los caudales del
hidrograma discretizado: Q(nAt), n=1,2,3, etc.,, se determinan las variables
hidréulicas y los correspondientes valores de zs. (ec. (9.112)). Luego se aplican las
ecuaciones (9.113a) y (9.113b) en forma recursiva:

Para el primer caudal del hidrograma (t=1At):

n

B
n
20 = 20 J1_EXP —o{ulmj (9.114)
52,

Para los caudales sucesivos (t=2At, 3At, etc..), utilizando las ecs. (9.113a) y
(9.113b), y considerando la erosién efectiva obtenida en el tiempo anterior, se
determina un tiempo de referencia t. como:
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52, | 1 2 "
t, = Uffl {_aln(l— = ﬂ (9.115)

se

La funcién del tiempo de referencia es determinar el tiempo que le insume al
flujo, con las nuevas condiciones hidraulicas en t=(n+1)At, alcanzar una erosién
efectiva igual a la calculada en el tiempo anterior t=nAt. De esta manera, la
profundidad de erosion efectiva en t=(n+1)At se determina mediante:

U n+l B
20 = 201 EXP| - a[ﬁlz(tr + At)J (9-116)
0

En general, se observa que la profundidad de erosién efectiva durante la crecida, va
aumentando en el tiempo hasta alcanzar en forma asintética un valor maximo,
inmediatamente después que transita el pico del hidrograma, y se detiene cuando su
valor es igual a la profundidad de erosion de equilibrio correspondiente a un cierto
caudal de la rama descendente del hidrograma.

Tal evolucién de la profundidad de erosion efectiva es posible solo si la cascada
se mantiene fija en su posicién original. En cambio, si la profundidad de erosiéon
efectiva, en un tiempo genérico t=nAt, es de tal magnitud que induce el colapso
masivo (que describiremos a continuacién), se asume que parte del bloque de
suelo colapsado llena completamente la hoya de erosién al pié y otra parte se
vuelca aguas abajo de la hoya. En ese caso, en el modelo se anula el tiempo de
referencia en t=(n+1)At y se recomienza el calculo desde alli, hasta que
eventualmente se produzca un nuevo colapso masivo, y asi sucesivamente.

9.10.2 Evolucién temporal del colapso masivo de la cascada

La estabilidad geotécnica se determina mediante un modelo de colapso masivo
por ménsula (cantilever), considerando los efectos de cohesion y fricciéon del
suelo. La geometria del perfil de la cascada considera la profundidad de la grieta
de traccion Zy; la erosion efectiva del lecho al pié z(t), la socavacion de la base del
bloque x», la erosién retrogradante x; y los angulos 01 y 6, como se esquematiza
en la Figura 9.22.

Las fuerzas actuantes sobre el bloque de suelo que puede colapsar son: el peso
del bloque W, la fuerza resistente actuante a lo largo de la superficie de fallaR y
la fuerza normal a la superficie de falla N.

La estabilidad geotécnica se modela definiendo un factor de seguridad Fs, que se
expresa mediante la relacion entre la fuerza resistente R y la fuerza desestabilizadora
D, actuantes sobre el bloque:
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Fo=— 9.117
=5 ©0117)

Si Fs>1 el bloque es estable y si Fs<1 es inestable y colapsa. La fuerza resistente R
por unidad de longitud de margen puede expresarse como:

c(z,-2,)

R=7""0 "4 Nt 9.118
eno, 9¢ (9-118)
con c: cohesion (N/m?), Z:: profundidad de la grieta de traccién (m), 6,: &ngulo de la
superficie de falla (grados), N: fuerza normal al plano de falla (N) y ¢: angulo de
friccién interna del suelo (grados). La fuerza D, paralela al plano de falla e-f (Figura
9.22) y opuesta a R, es expresada como:

D =W sen#, (9.119)
Reemplazando (9.118) y (9.119) en (9.117) se obtiene:

F o _2Z‘)+ Ntg¢ (9.120)
W sen6, Wseno,

La fuerza N dada por: N=P cos &, es la componente normal, de una fuerza
vertical P, transmitida sobre el plano de falla por el suelo contenido en el
volumen abcdef (Figura 9.22). La fuerza W en (9.119) es la fuerza asociada al peso
total del mismo volumen. Reemplazando N en (9.120) se obtiene:

c (ZO_Zt)+ P cos®, tg ¢

F = 2
W sen®6, W sen6,

(9.121)

S

Si se considera bloque de suelo seco P y W son idénticas, adoptan el mismo valor,
es decir, son iguales al peso de las particulas de suelo contenidas en el volumen
abcdef (Figura 9.22). En este caso, la ecuacion (9.121) queda expresada como:

F=C0lZ=2) 190 9.122)
v,V sen“9, tgo,

donde V es el volumen por unidad de ancho (m3/m), contenido en abcdef (ver
Figura 9.22) y v =ps g (1-p) es el peso especifico global del suelo (N/m?3), siendo
p: porosidad (-), g: aceleracién de la gravedad (m/s?) y ps: densidad del suelo

(kg/md).

Para tener en cuenta la saturacion del lecho, en el modelo se determina un factor
de seguridad que contempla el efecto del agua en el suelo. Si se considera suelo
saturado P y W son diferentes. En este caso, la fuerza ejercida por el bloque de
suelo (cuyo volumen total es V) sobre el plano de falla, es reducida por el efecto
de flotacién, mientras que, el peso total del volumen V aumenta debido a la
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presencia del agua. En general, las fuerzas P y W pueden expresarse como:
P=y,V , W=y,V (9.123a) (9.123b)
donde vt y g son los pesos especificos globales asociados al volumen V en lo que

concierne a las fuerzas de fricciéon y gravedad. Reemplazando (9.123a) y (9.123b)
en (9.121) se obtiene:

F - CZ=2) 11 190 (9.124)
T oy,Vosen’0, v, tgo,

Si el suelo esta seco ambos pesos especificos son iguales:
Yi=v=p.9(1-p) (9.125)

Si el suelo estd saturado, a la fuerza de friccion se le debe sustraer el efecto de
flotacion:

v =9lps (1= p)-pu (L= p)= g(ps —pu)(1-p) (9.126)

donde pw: densidad del agua (kg/m?). Por otra parte, en este caso, a la fuerza de
gravedad se le debe adicionar el peso del agua contenida en los poros, es decir:

g =9lps (L= p)+p, p] (9.127)

Para darle mayor versatilidad al modelo, se han definido los pesos especificos
globales yg y yr, mediante un coeficiente n, que simula condiciones de humedad
intermedias:

Yo =9lps (1= p)+np, P (9.128)

Y =0 (ps _T]Pw) (1_ p) (9'129)

Para suelo seco: =0, y¢ y vg son iguales a (9.125). Para suelo saturado: n=1, y# y v
son iguales a (9.126) y (9.127) respectivamente. Para simular valores intermedios de
humedad (bloque de suelo parcialmente saturado), en el modelo se especifica:
0<n<1, entonces y¢ varia entre los limites dados por (9.125) y (9.126), mientras que, yg*
varia entre los valores limites dados por (9.125) y (9.127).

Consecuentemente, el factor de seguridad generalizado puede expresarse como:

FoC Zo(l_zzta) LY 190 (9.130)
VgV Sen°0, v 196,

donde z:.: profundidad adimensional de la grieta de traccién, zw.=Z:/Zy, la cual varia
entre 0 y 0.5 y puede ser sujeta a calibraciéon. En cada tiempo t=nAt, n=1,2,...,M; se
determina la geometria del bloque susceptible de colapsar, computiandose las
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longitudes x> (socavacién de la base) y xi (erosién retrogradante potencial), y el
correspondiente volumen por unidad de ancho V, mediante:

X, = &2, (nAt) (9.131)

+ZO—Zt Z,-7,
tg o, tg 0,

2 2
V=x2Z, + X2+7zo—zt (ZO—Zt)—l(ZO_Zt) 1(2,-2) (9.133)
tgo 2 190, 2 199,

X =X,

(9.132)

El vortice de retroceso (antihorario, ver Figura 9.22), que se desarrolla en la hoya
de erosion, tiene un gran poder erosivo y produce el ensanchamiento de la hoya
por debajo del pié de la cascada. En el modelo, la socavacién de la base de la
cascada, indicada como xz, se relaciona con la erosién efectiva zs(t) mediante un
parametro de amplificacion &. En principio, el mismo es mayor que 1y puede ser
considerado como un pardmetro de calibracién.

De esta manera, mediante (9.130) se calcula la evolucién temporal del factor de
seguridad, que determina la estabilidad geotécnica al colapso masivo. Durante el
transito del hidrograma Q(t), a medida que se incrementa la profundidad de
erosion efectiva al pié de la cascada z(t), se van incrementando los valores de x>
(esta socavacion va dejando al bloque superior sin soporte en la base) y de xi; por
lo tanto, se va incrementando el volumen del bloque. El factor de seguridad va
disminuyendo progresivamente, hasta que para Fs<1 el bloque colapsa,
produciendo la erosién retrogradante efectiva xi.

Como explicado anteriormente, el bloque que colapsa llena la hoya de erosién
localizada al pié de la cascada y recomienza el proceso de erosiéon al pié,
iniciando nuevamente el proceso que conducird a otro episodio de colapso
masivo, y la consiguiente migracion de la cascada aguas arriba. El proceso
morfodinamico implica una erosién del lecho efectiva cuya magnitud puede ser
de varios metros, dependiendo de la altura de la cascada (desnivel del salto) y la
erosion efectiva al pié de la misma.

El modelo fue calibrado y validado para simular la migracién aguas arriba que
experiment6 la cascada del A° Saladillo, cuya altura es del orden de los 7 m,
ubicada en la zona del Parque Regional Sur de Rosario, para lo cual se
seleccionaron seis crecidas, tres se utilizaron para la calibracién del modelo y tres
para la validacién (Basile y Riccardi, 2017). Para la calibracion se ajustaron los
valores de la profundidad adimensional de la grieta de traccion z. y del parametro
de amplificacién &. Los valores ajustados de dichos pardmetros, en el proceso de
calibracién, fueron: z=0.32 y &=1.15. Para la validaciéon del modelo; todas las
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variables, coeficientes y pardmetros se mantuvieron invariados respecto a los
obtenidos en la calibracién. Los desplazamientos aguas arriba observados, de
aproximadamente 400 m para las crecidas de validacion, fueron muy bien
reproducidos por el modelo.

9.11 MEDIDAS DE PROTECCION CONTRA EROSION

Las medidas de proteccién contra erosion se realizan para que una estructura sea
menos vulnerable al colapso o a los dafios producidos por los procesos de
socavacion. Existen diferentes medidas de protecciéon contra erosion, las cuales se
aplican en forma anticipada o como remediacién una vez que los procesos erosivos
han sido detectados, para lo cual es necesario el monitoreo de los mismos a los fines
del mantenimiento de las condiciones de seguridad de las estructuras.

Las medidas de proteccién directa tienen como objetivo aumentar la resistencia a
la erosién de la zona afectada, del lecho o de las margenes del rio, mediante la
implementacion de distintos tipos de revestimientos flexibles o rigidos. Los
revestimientos flexibles, como, por ejemplo, enrocados (riprap), colchonetas,
gaviones, etc., se adaptan mejor ya que pueden absorber las deformaciones
originadas por posibles erosiones del lecho en las inmediaciones de la proteccion.

Por otra parte, existen distintas estructuras y elementos adicionales, que
permiten contrarrestar procesos erosivos disminuyendo la accion del flujo, como
por ejemplo, collares en pilas para interceptar el flujo hacia el lecho, vanos
sumergidos deflectores de flujo para pilas, pilas de sacrificio, espigones para re-
direccionamiento de flujo, espigones para alejar velocidades méaximas de las
margenes afectadas, muros de guia para estribos de puentes, etc. Asimismo, se
pueden utilizar saltos de fondo o vertederos de poca altura, aguas abajo de
puentes principalmente, para crear puntos fijos del lecho y controlar procesos de
degradacion longitudinal.

Sin embargo, las primeras acciones para evitar o reducir los efectos erosivos
deben adoptarse en la etapa de disefio. Tales acciones tienen como objetivo
mejorar la condicion de flujo en correspondencia de la estructura para disminuir
la magnitud de la erosién. Se deben considerar: i) localizacién de la estructura:
caracteristica de la cuenca de influencia; morfologia del rio, tramos rectos,
confluencias, curvas, estrechamientos naturales del rio; caracteristicas
sedimentolégicas del lecho; etc.; ii) abertura de paso del caudal de disefio: para
puentes, alcantarillas, espigones, etc., iii) alineamiento de los elementos
estructurales respecto a la direccion del flujo: en pilas, estribos, espigones, etc., iv)
forma de las estructuras: para pilas, estribos, embocadura y desembocadura de
alcantarillas, punta de espigones, etc.
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Los elementos estructurales de fundaciéon deben resistir las profundidades de
erosiéon pronosticadas en la etapa de disefio y las consecuentes fuerzas
adicionales que se crean sobre la estructura debido a la erosién (aumento de
presiéon dindmica, aumento de la esbeltez y propensiéon al pandeo de pilas,
disminucién de la longitud de friccién suelo-pilotes, etc.). Las acciones para
evitar o reducir la erosién, adoptadas en la etapa de disefio, a largo plazo son
generalmente las mas efectivas y las menos costosas, ya que las reparaciones
estructurales (refuerzo y extensiéon de fundaciones, recalce de zapatas, etc.)
conjuntamente con las medidas de proteccién descriptas precedentemente tratan
de remediar situaciones no adecuadamente previstas en la fase de disefio.

Sugerencias, guias y detalles constructivos para la implementacion de diferentes
medidas de proteccién contra erosion, incluyendo diversas técnicas de
reparacion estructural, pueden encontrarse en May et al. (2002), Melville et al.
(2008) y Lagasse et al. (2007, 2009a,b).

9.11.1 Dimensionamiento de protecciones con revestimientos flexibles

Uno de los revestimientos flexibles mas utilizados son los enrocados (riprap).
Conceptualmente, el didmetro caracteristico del enrocado dn. puede
dimensionarse considerando que, en el limite, la velocidad de corte aplicada u- es
igual a la velocidad de corte critica del enrocado u-.

Planteando us=u-. y despejando d, se obtiene:

u \/77 1 1 U?
— =T (S=1)gd. — d, = —_ 9.134a),(9.134b
C, Txer )g n n (S_l)T*cr ng ( a),( )

donde U: velocidad de disefio media en la vertical (m/s), Cr. factor de friccion o
coeficiente adimensional de Chezy (-), 1+« tensiéon de corte adimensional critica
reducida (-), s=ps/p: gravedad especifica del enrocado (-), g: aceleraciéon de la
gravedad (m/s?).

De acuerdo a lo descripto en el Capitulo 5 (puntos 5.3.3 y 5.3.4), el valor de T«
reducido (t+) es funcién de los factores Kqp y K, asociados respectivamente a los
efectos de pendiente y turbulencia de flujo mayor que la normal:

7o Kop
K¢

(9.135)

Txcr =

donde para pendiente moderada K.=1 y para turbulencia normal Ki=1 (ver
comentarios al respecto en el Capitulo 5).
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Por otra parte, C; para régimen hidraulicamente rugoso (flujo turbulento
completamente desarrollado), puede expresarse mediante la ec. (2.89) del
Capitulo 2 como:

C, =575 Iog(lkl—h] (9.136)
S
Reemplazando (9.135) y (9.136) en (9.134b) se obtiene:
1 K 1 u?
d = t - 9.137
" (s-1) K, 5.752[log (11h/ k)] 9 0-137)
Multiplicando y dividiendo por 2 la (9.137) se obtiene:
2 2
_ 1 003 K K U~ (9.138)

" (s-1) n, K, 29

donde Kp=2 [log(1lh/ks)]? es un factor asociado al perfil logaritmico de
distribucién de velocidad totalmente desarrollado, con k: altura de rugosidad
equivalente: ks=o. dy, con a=1-3.

Dado que el problema ha sido planteado en el limite, es decir, para condiciones
de movimiento incipiente, el miembro derecho de (9.138) puede multiplicarse por
un factor de seguridad: Fs=1.1-1.3. Ademads, en la (9.138) se observa que la
incégnita dn interviene también en Ky, de donde es dificil explicitarla, por lo
tanto, la misma debe resolverse por tanteos.

9.11.1.1 Férmula de Pilarczyk

Pilarczyk (1995) propuso una férmula unificada para el dimensionamiento de
distintos tipos de protecciones flexibles (enrocados, bloques sueltos de hormigén,
mantas de bloques de hormigén adheridos a geotextil o atados, colchonetas, etc.),
contra la erosién del lecho o de las margenes.

La féormula fue ajustada con experimentos en laboratorio y su estructura es
similar a la (9.138):

_ ¢, 0035 K, KZ U?
" AS Tee Kaﬁ 2g

donde As: densidad relativa del elemento de proteccion (-), dn: tamafio
caracteristico del elemento de proteccién (m), ¢s: factor de estabilidad (-), K¢
factor de turbulencia (-), t«: tensién de corte adimensional critica (-), Kn: factor de
perfil de velocidad de flujo (-), Kqp: factor de pendiente combinado de fondo y de
margen (-), U: velocidad media en la vertical del flujo sobre la protecciéon (m/s),
g: aceleracion de la gravedad (m/s?).

d (9.139)
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Densidad relativa As

- Enrocado, bloques sueltos de hormigén y mantas de bloques adheridos a
geotextil o atados: As=(s-1), con s: gravedad especifica de la piedra (enrocados) o
bloques de hormigén utilizados (-), s=ps/p, con ps: densidad del elemento
(kg/m3) y p: densidad del agua (kg/m?3).

- Colchonetas y gaviones: As=(1-p)(s-1), con p: porosidad de la piedra utilizada
para rellenar las colchonetas o los gaviones ( -).

Tamaiio caracteristico del elemento de proteccién dx

- Enrocado, bloques de hormigén sueltos:  dn= dnso.

- Bloques de hormigén adheridos/atados: d,= altura del bloque.

- Colchonetas: dn = espesor de la colchoneta.
- Gaviones: dn = altura del gavién.

donde dnso: didmetro caracteristico (cubo equivalente), dnso=0.84dsor, con dsor
mediana de la composiciéon granulométrica de la piedra del enrocado.

Factor de estabilidad ¢s

- Bordes, transiciones: ¢=1.0-1.50
- Protecciéon continua: ¢=05-0.75
- Valor comtn para enrocado: ¢=0.75

Factor de turbulencia K¢
- Turbulencia normal (flujo uniforme en rios cuasi-rectos, etc.): K¢ =1

- Turbulencia aumentada (plateas de disipacién, zona externa de curvas
moderadas, pilas de puentes, etc.): KZ=15-20

- Turbulencia alta (punta de espigones, pilas y estribos de puentes, zona externa
de curvas abruptas, etc.): KZ=2.0-25

- Turbulencia muy alta (aguas abajo de vertederos, alcantarillas, chorros de alta

velocidad, hélices de embarcaciones cerca del lecho): KZ=25-4.0

Tension de corte adimensional critica T+

- Enrocados: 7= 0.035

- Bloques de hormigén sueltos: 7= 0.05

- Mantas de bloques adheridos/atados 7= 0.05-0.07
- Colchonetas tipo reno: 7= 0.05-0.07

- Gaviones: = 0.07- 0.1
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Factor de perfil de velocidad de flujo Kn

- Perfil logaritmico completamente desarrollado (turbulencia normal):

K, =2 [log(12h/k, )] (9.140)

- Perfil parcialmente desarrollado (turbulencia alta):

K, =(h/k,) (9.141)

- Para un flujo muy rugoso (h/ks)<5:
K,=1 (9.142)

donde h: profundidad de flujo (m), ks: altura de rugosidad equivalente (m), ks=dn
(elementos lisos, bloques fijos adheridos/atados), ks=dn a 3d. (elementos rugosos,
enrocados con piedra partida, rocas, etc.).

Factor de pendiente combinado Kqgp

El factor de pendiente combinado, por pendiente longitudinal del fondo y
pendiente transversal de margen, se expresa como (ver Capitulo 5):

Ko = Ko Kg (9.143)

2
K -senlo-a) Ky=cosp |1-9P (91442 (9.144)
seng ()

donde o: angulo que forma el fondo del rio con la horizontal (sentido
longitudinal), B: angulo que forma la margen del rio con la horizontal (sentido
transversal) y ¢: angulo de friccién interna del elemento de revestimiento; todos
expresados en forma homogénea (grados). Los valores de ¢ pueden ser
estimados como: ¢=40° para enrocados y bloques sueltos, p=90° para colchonetas
y mantas de bloques de hormigén atados/adheridos si estdn anclados. Para
revestimientos flexibles no anclados ¢=20°-30°, dependiendo de la friccién
revestimiento y material subyacente. Para el dimensionamiento de la proteccion
del lecho (no de margen) Kp=1 y si el rio tiene pendiente moderada K,=1, por lo
tanto, Kes=1 (ver Capitulo 5).

9.11.1.1.1 Comentarios sobre la aplicacién de la formula de Pilarczyk

En el caso de dimensionamiento de la protecciéon de un talud (margen del rio), en
(9.139) se utiliza la velocidad media en la vertical en inmediaciones del pié del
talud. Si no se cuenta con la distribuciéon de velocidad en la seccién transversal, la
misma puede estimarse a partir de la velocidad media en la seccion Un=Q/A.
Para tramos rectos: U=(2/3)Un, para zona externa de curvas y en todos aquellos
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casos donde el flujo ataca la margen: Ui=(4/3)Un (Neill, 1973). Una vez
dimensionado el elemento de proteccion de margen, debe recalcularse la
velocidad de disefio con el revestimiento colocado, sobre todo si éste genera una
disminucién de la resistencia al flujo.

En (9.139) el valor de la incoégnita d,, interviene en el factor de perfil de velocidad
de flujo Ky, via la altura de rugosidad equivalente ks. Por lo tanto, la (9.134) debe
resolverse por tanteos (prueba-error), a partir de un valor inicial asignado a dx
para evaluar K.

En el caso de dimensionamiento de un enrocado, si se requieren piedras de
tamafios importantes, para los cuales no es posible realizar analisis
convencionales de granulometria por tamizado o a través del conteo de clastos,
etc. (ver Capitulo 3), se recomienda obtener una muestra (por ejemplo, extraida
de un camién completamente cargado de material) y pesar cada elemento de la
muestra. De esa manera, el dnso queda definido a partir del didmetro
caracteristico asociado al cubo equivalente, también denominado didmetro
nominal. A partir de la ec. (3.2a) del Capitulo 3, el mismo se expresa como:

Mg, )
dnso:( SOJ (9.145)

Ps

donde Mso es la masa del elemento para el cual el 50 % de la muestra del
enrocado es menor (kg) y ps es su densidad en (kg/m3). Por ejemplo, si se
determina dn50=0.72 m y se dispone de cantos rodados medianos-grandes
(ps=2650 kg/m3) la masa requerida es M50~1000 kg. Para el caso de proteccién con
bloques sueltos de hormigén, éstos pueden ser prefabricados con las dimensiones
correspondientes para obtener la masa requerida, conociendo que para el
hormigén ps=2400 kg/m?3.

En el caso de colchonetas, se recomienda realizar primero el dimensionamiento
del tamano de la piedra de relleno de la colchoneta, considerando 1« en el
entorno de 0.05-0.07, es decir, valores criticos para que la piedra no se mueva
dentro de la malla de alambre. Luego, el espesor de la colchoneta se adopta igual
a 2 veces el diametro caracteristico “nominal” dnso de la piedra de relleno.

Supongamos que se dimensiona una proteccién del lecho con colchonetas, para
pendiente de fondo moderada (Kup=1), turbulencia aumentada (K2=1.7) y flujo
muy rugoso (Kn=1). Para dimensionar primero la piedra de relleno de la
colchoneta se adopta: ¢s=0.75, As=(s-1)=(2.65-1)=1.65 y 1+=0.07, resultando:
dns50=0.386 (U?/2g).
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Luego, se adoptan los mismos valores, excepto que, suponiendo p=04, la
densidad relativa para la colchoneta es: As=(1-p)(s-1)=(1-0.4)(2.65-1)=0.99, por lo
tanto, se obtiene: Espesor colchoneta=0.644 (U2/2g). A paridad de velocidad
(deben resistir la misma velocidad de flujo) se tiene que el espesor de la
colchoneta es 1.7 veces el dnso de la piedra de relleno. Es decir que, el valor
recomendado de 2 veces dnso es adecuado. Si se determinan espesores de
colchonetas mayores a 0.4-0.5 m, se recomienda adoptar gaviones para realizar la
proteccién (May et al., 2002). Los gaviones permiten resistir mayores velocidades,
aunque presentan un grado de flexibilidad menor que las colchonetas y mucho
menor que los enrocados.

9.11.1.2 Férmula de Escarameia y May

Escarameia y May (1992) realizaron experimentos con protecciones flexibles
compuestas por enrocados, bloques sueltos de hormigén, mantas de bloques de
hormigén atados y colchonetas tipo reno. La férmula propuesta para el
dimensionamiento se expresa como:
2
dy= Lo U (9.146)
(s-1) 29
donde dn: tamafio caracteristico del elemento de protecciéon (m), Cr: factor de
estabilidad, up: velocidad media temporal a una altura desde el fondo igual al 10
% de la profundidad de flujo en la vertical sobre la proteccién (m/s), s: gravedad
especifica del material de proteccion (-), g: aceleraciéon de la gravedad (m/s?).

Tamafio caracteristico del elemento de proteccién d,

- Enrocados y bloques sueltos de hormigoén: dn = duso.
- Bloques de hormigén atados: dn = altura del bloque.
- Colchonetas tipo reno: dn = espesor de la colchoneta.

donde dnso: diametro caracteristico (cubo equivalente), dns0=0.9ds0r, con dso
mediana de la composicién granulométrica de la piedra utilizada para el
enrocado (riprap). Tal como comentado para la férmula de Pilarczyk, el daso es
dado por la (9.145).

Factor de estabilidad C;

- Enrocados en margenes con taludes 1V:2H o menores y pendiente longitudinal
del fondo baja:
C, =123r,-0.20 , r,>0.05 (9.147)
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- Bloques sueltos de hormigén en margenes con taludes 1V:2.5H o menores y
pendiente longitudinal del fondo baja:

C,=9.221,-0.15 , r,>0.05 (9.148)

- Mantas de bloques de hormigén atados:

0.05 r, <0.43
| = (9.149)
1.79r,-0.72 0.43<r, <0.90
- Colchonetas tipo reno
C,=123r,-165 , r,>0.15 (9.150)

El factor de estabilidad depende de la intensidad de turbulencia relativa r,
asociada a la componente longitudinal de la intensidad de turbulencia (ver
Capitulo 2), definida como: ry=cu/up y evaluada a una distancia desde el fondo
z=0.1h. La intensidad de turbulencia relativa r, es dada en la Tabla 9.10.

Tabla 9.10 Valores de intensidad de turbulencia relativa (May et al., 2002).

Descripcion Turbulencia Iy
Tramos rectos de rios con flujo uniforme Normal 0.12
Zona externa de curvas, etc. Aumentada 0.20

Alrededor de estructuras, tales como, pilas, estribos,
punta de espigones, cofferdams, etc.
Aguas abajo de vertederos, alcantarillas, escalones de
fondo, chorros de alta velocidad, etc.

Alta 0.35

Muy alta 0.5-0.6

Velocidad de flujo uy

La velocidad de flujo up se determina a partir de la distribucién de velocidad en
la vertical (z) para z=0.1h. Considerando la ley de distribucién potencial dada
por la ec. (2.103) del Capitulo 2 (se omite la barra que indica velocidad media
temporal G, es decir, promediada en el periodo de la turbulencia):

e 2 (9.151)

El coeficiente m puede variar entre m=1/5 para flujo normal muy rugoso a
m=1/9 para flujos acelerados causados por estructuras o disminuciones de
rugosidad. Por lo tanto, en (9.151) para z=0.1h y con dichos valores de m, se
determina que up=0.76 U a 0.86 U. La velocidad media en vertical U puede
determinarse a partir de simulaciones con modelos 2DH o distribuyendo los
valores medios obtenidos con un modelo 1D. Alternativamente, se puede estimar
con U=u- (h/ks)m, donde u~: velocidad de corte (m/s).
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En el caso de dimensionamiento de la proteccion de un talud (margen del rio), U
se adopta igual a la velocidad media en la vertical en inmediaciones del pié del
talud. Andlogamente a lo comentado para la férmula de Pilarczyk, si no se
cuenta con la distribucién de velocidad en la seccién transversal, la misma puede
estimarse a partir de la velocidad media en la seccion Un=Q/A. Para tramos
rectos: u,=(0.76 a 0.86) (2/3) U, para zona externa de curvas y en todos aquellos
casos donde el flujo ataca la margen: upy=(0.76 a 0.86) (4/3) Un.

9.11.1.3 Férmula de Maynord

Maynord (1990, 1995) desarrollé una férmula para el dimensionamiento de
protecciones del lecho y margenes, con enrocados y colchonetas:

25
d,=F,C,C,h (UJ (9.152)

JK,(s-1)gh

donde ds tamarfio caracteristico del elemento de protecciéon (m), Fs factor de
seguridad (-), Cs: coeficiente de estabilidad (-), Cy: coeficiente de distribucién de
velocidad (-), h: profundidad de flujo local (m), U: velocidad media en la vertical
sobre la proteccién (m/s), Ki: factor de correcciéon por pendiente de margen (-), s:
gravedad especifica del material de proteccion (-), g: aceleracion gravedad (m/s?).

Tamafio caracteristico del elemento de proteccion ds

- Enrocados: ds = dsso.
- Colchonetas: ds = espesor de la colchoneta.

donde ds3: didmetro caracteristico para el cual el 30% en de la muestra es mas
fina (ver comentarios mas adelante).

Coeficiente de estabilidad C;

- Enrocados con piedras angulares: G=0.3

- Enrocados con piedras redondeadas: Gs=0.375

Coeficiente de distribucién de velocidad C,

- Cauces rectos, zona interna de curvas: C=1
- Zona externa de curvas: C,=1.283-0.2 log (r./ B) r./B<26
C=1 r./B>26

- Aguas abajo estructuras, punta espigones: C,=1.25
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Velocidad de diseiio U

Si no se cuenta con la distribucion de velocidades medias en la vertical a través
de la seccidén transversal, se pueden utilizar las siguientes ecuaciones que estiman
U en funcion de la velocidad media en la seccion Upy:

- Cauces naturales:

U, |1.74-0.52log(r,/B)| r,/B<26
L[l o(r./8)] . 0153
U, r./B>26
- Canales trapezoidales:
U,|1.71-0.78log(r./B)| r,/B<8
U - [Unl o(r./B)] . 9.154)
U, r./B>8
donde r.: radio de curva (m), B: ancho superficial (m).
Factor de correccién por pendiente de margen Ky
K, =0.045(ctgB)’ — 0.449(ctg )’ +1.492(ctg3)—0.672 (9.155)

B: angulo que forma la margen del rio con la horizontal en sentido transversal
(grados), p=14°.

9.11.1.3.1 Comentarios sobre la férmula de Maynord

La formula de Maynord es valida para valores de intensidad de turbulencia relativa
14<0.2 en rios con pendientes de fondo longitudinales S,<2 %.

Anédlogamente a lo comentado para la férmula de Pilarczyk (1995), en el caso de
dimensionamiento de un enrocado, si se requieren piedras de tamafios importantes,
para los cuales no es posible realizar andlisis convencionales de granulometria por
tamizado o a través del conteo de clastos, etc. (ver Capitulo 3), se recomienda
obtener una muestra y pesar cada elemento de la muestra. De esa manera, el dsso
queda definido a partir del didmetro caracteristico asociado a la esfera equivalente.
A partir de la ec. (3.2b) del Capitulo 3, el mismo se expresa como:

6 My, )"
d = & Va0 (9.156)
T P,

donde Msp es la masa del elemento para el cual el 30 % de la muestra del

enrocado es menor (kg) y ps es su densidad en (kg/m?). La densidad minima
recomendada es de 2500 kg/m? (Lagasse et al., 2009b).
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El valor minimo recomendado del coeficiente de seguridad es Fs=1.1 (Maynord,
1995; Lagasse et al., 2009b). May et al. (2002), compararon las tres férmulas aqui
presentadas y recomiendan valores de Fs=1.5 para la férmula de Maynord.

El espesor del enrocado debe ser igual al valor mas grande entre: 1.5dss0 y ds1oo,
donde ds50=1.2ds30 y dsi00 es el didmetro méximo de la muestra. Por razones
constructivas, el espesor no puede ser inferior a 0.3 m (Lagasse et al., 2009b). Para
colchonetas, el espesor recomendado es 2dsso.

En el caso de proteccién de pilas de puentes con enrocados, pueden mencionarse,
ademads, las formulas de Breusers y Raudkivi (1991), Richardson y Davis (1995),
Lauchlan (1999) y para estribos las de Pagan-Ortiz (1991), Richardson y Davis
(1995), entre otras disponibles. Una serie de recomendaciones y detalles
constructivos, respecto a la composicién granulométrica del enrocado, el espesor,
la extensién de cobertura areal, el nivel de colocacidn, etc., pueden encontrarse en
May et al. (2002), Melville et al. (2008) y Lagasse et al. (2007, 2009a,b).
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CAPITULO 10
MODELACION FisiCA A FONDO MOVIL

10.1 INTRODUCCION

La modelacién fisica, de procesos hidrodindmicos y morfodinamicos, se realiza
para ensayar distintos tipos de estructuras hidraulicas y también para desarrollar
investigaciones experimentales en condiciones controladas de laboratorio. A tales
fines, con el modelo fisico se trata de representar en escala reducida, el flujo y el
sedimento del rio en escala real o prototipo; analizando por ejemplo el
comportamiento de estructuras hidraulicas y distintas medidas alternativas que
mejoren el disefio hidraulico final.

Los modelos fisicos hidrdulicos Froudianos, o sea aquellos escalados respetando
la igualdad del namero de Froude en modelo y prototipo, pueden ser clasificados
en dos grandes grupos: i) de fondo fijo y ii) de fondo mévil. Asi como en la
modelacién matematica morfodindmica se requiere una correcta representacion
de las variables de flujo (hidrodindmica), en la modelacién fisica a fondo mévil
(morfodindamica), también se necesita que la hidrodindmica sea representada
correctamente, es decir, no se generen o se minimicen los “efectos de escala” en el
modelo fisico, que puedan inducir errores en la reproduccioén de la dindmica del
flujo y del sedimento.

Por otra parte, existen modelos fisicos hidraulicos analégicos o micro-modelos
desarrollados en “mesas morfodindmicas”, generalmente no escalados de
acuerdo a Froude, que intentan reproducir solo algunas caracteristicas del
prototipo (Peakall et al., 1996). Es decir, simulan ciertas caracteristicas de un
sistema natural, aunque los procesos, las formas, la dinamica, el comportamiento,
los materiales y/o las geometrias no se ajusten rigurosamente al escalamiento del
sistema real (Chorley, 1967). Se trata de modelos descriptivos simples, basados en
“afinidad de procesos” y no en estrictas leyes de semejanza (Hooke, 1968; Tal y
Paola, 2007). Dichos modelos presentan dificultades para extrapolar los
resultados de las mediciones a las situaciones del sistema real (Hooke, 1968,
Isidoro et al., 2012). De todos modos, los mismos permiten la visualizacién de
procesos morfodinamicos en forma expeditiva, los cuales son dificiles de
observar directamente en la naturaleza, por lo cual son herramientas muy ttiles
para comunicaciéon y educacion (Maynord, 2006).
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La eleccion del tipo de modelo fisico depende de varios factores, incluidos los
objetivos y la justificaciéon del proyecto, asi como las limitaciones de costo y
espacio disponible en laboratorio (Frostick et al, 2011). Efectivamente, las
dimensiones de un modelo fisico estdn limitadas por la disponibilidad de espacio
en el laboratorio. Grandes tramos de rios son en principio excluyentes para este
tipo de modelacién, para los cuales resulta mds conveniente la modelacién
matematica. En contraposicién, los procesos hidrodindmicos y morfodinamicos
locales en estructuras hidraulicas pueden ser adecuadamente simulados mediante
modelacion fisica.

En cualquier caso, la modelacién fisica (a fondo fijo o movil) puede ser
complementada con modelaciéon matematica de detalle, en un proceso de
retroalimentacién, en donde el modelo fisico aporta datos fundamentales para
calibrar un modelo matematico, con el cual re-analizar la performance del modelo
fisico e inclusive extender el dominio de modelacién y realizar una mayor cantidad
de pruebas con un costo logistico menor.

En este Capitulo se describen algunas aplicaciones de modelos fisicos en hidraulica
fluvial y se presentan conceptos introductorios para desarrollar relaciones de
escala en modelos fisicos Froudianos unidimensionales y bidimensionales.

10.2 APLICACIONES DE MODELOS FISICOS EN HIDRAULICA FLUVIAL

El modelado fisico se ha utilizado ampliamente en el campo de la hidraulica
fluvial y la geomorfologia. No es objeto de este Capitulo realizar una revision
histérica exhaustiva de todos los estudios llevados a cabo, solo se citaran algunos
de ellos, haciendo hincapié en los diferentes procesos abordados.

Los estudios en modelos fisicos hidraulicos han abordado la reproduccion del
transporte de sedimentos y la dindmica del lecho (Ikeda, 1983; Jain, 1987;
Southard y Boguchwal, 1990, Warburton y Davies, 1998; Wong y Parker, 2006;
Ettmer y Orlik, 2012; Viparelli et al., 2015), la erosién local en pilas y/o estribos
de puentes (Tsujimoto y Nakagawa, 1986; Tsujimoto, 1990; Ettema, 2002; Scacchi
et al., 2007; Brea et. al., 2007; Ettmer et al., 2015), la morfodinamica en curvas de
meandros (Struiksma, 1987; Rahman et al., 1996; Smith, 1998; Peakall et al., 2007),
la erosién en espigones (Kuhnle et al, 2002; Nath y Misra, 2017), el
comportamiento de revestimientos flexibles para proteccion de lecho y/o
margenes (Maynord, 1995; Escarameia y May, 1992; Brea et al., 2002), el efecto de
diques permeables para retencién de sedimentos (Basile y Di Silvio, 1994;
Armanini y Larcher, 2001; Itoh, 2013), la medicién de transporte de fondo en rios
con lechos de grava (Sawai, 1990; Basile et al., 1996, Mizuyama et al., 2010), la
morfodindmica de abanicos aluviales (Whipple et al., 1998; Jolly, 2001; Clarke et
al.,, 2010, 2015), los procesos de sedimentacién de embalses, corrientes de
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densidad y maniobras de vaciado de los sedimentos (Westrich, 1990; Di Silvio,
1990; Garcia, 1994), la inundacién producida por el colapso de presas (Rushmer,
2007; Soares-Frazdo y Zech, 2008), el desvio y cierre de rios con ataguias de
enrocado (Lopardo y Bacchiega, 2011) y la restauracién funcional de rios (Grant
et al., 2008; El kadi Abderrezzak et al., 2009; Die Moran et al., 2013).

En rios aluviales de tipo trenzado; donde la evolucién morfolégica implica el
cierre parcial o total de algunos brazos, el ensanchamiento via erosion y
jerarquizaciéon de otros, a través de procesos de avulsion; se han realizado
modelos fisicos a fondo mévil para lechos de arena y/o grava para analizar
distintos aspectos morfodinamicos (Ashmore, 1982, 1991, 1993; Klaassen, 1990;
Moreton et al., 2002; Ashworth et al., 2007, 2009). Por otra parte, algunos estudios
en modelos fisicos han analizado el efecto morfodindmico de la vegetacién en
cauces trenzados (Gran y Paola, 2001; Coulthard, 2005; Hooke et al., 2005; Tal y
Paola, 2010). En tales casos, generalmente se ha resignado (o a veces directamente
ignorado) el cumplimiento de ciertas leyes de escala y se han privilegiado otros
aspectos considerados mds importantes.

Por ejemplo, en el modelo fisico construido para el estudio del puente sobre el rio
Jamuna en India (Klaassen, 1990), se privilegi6 la reproducciéon del namero y el
ancho de los brazos, las relaciones entre la curvatura y el ancho, la condicion de
rugosidad (aproximadamente) y una celeridad elevada para la reproduccién de
los procesos de divagaciéon horizontal de los brazos (modelo “répido”, que
definiremos mas adelante). Mientras que, se consideré6 menos importante
satisfacer la condicién del nimero de Froude y la relaciéon de escala para el
transporte de sedimentos.

10.3 RELACIONES DE ESCALA PARA MODELOS FISICOS FROUDIANOS

Las variables del prototipo se indican con el subindice p y se refieren al rio en
escala real, para el cual debe construirse un modelo fisico, cuyas variables se
indican con el subindice m. Por ejemplo, si gy y gm son la aceleraciéon de la
gravedad en prototipo y modelo respectivamente, la relacién entre ambas
variables se indica mediante g;=g,/gm y dado que son iguales g.=1.

Las leyes de similitud o semejanza se pueden dividir en tres tipos: i) geométricas
ii) cinemaéticas y iii) dindmicas (Yalin, 1971). Para que exista semejanza
geométrica entre prototipo y modelo, las escalas de longitud deben guardar una
cierta proporcién. Las escalas de longitud se refieren a las relaciones existentes
entre dos sistemas de referencia en coordenadas cartesianas ortogonales (x,y,z),
tal como el de Figura 10.1, donde x: coordenada horizontal longitudinal, y:
coordenada horizontal transversal y z: coordenada vertical. La relacién de escala
horizontal longitudinal es Xx;=x,/xm, la cual para x,=50 indica que 1 m en el
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modelo fisico es igual a 50 m en el prototipo. De la misma manera, y:=yp/ym y
Z:=Zp/ Zm.

Yp,m/ Xr

Figura 10.1 Sistema de referencia y relaciones de escala para semejanza geométrica.

La semejanza geométrica exacta o completa en un modelo fisico hidraulico se
obtiene cuando las relaciones de escala de longitudes (en horizontal y vertical)
son idénticas. En tal caso se dice que el modelo fisico es no distorsionado, es decir,
se define una tnica escala L, para todo el espacio: Li=x,=y,=z,=h..

Por otra parte, en un modelo distorsionado, las escalas horizontales x e y son
generalmente iguales y se expresan como: L,=x=y;, la cual es distinta a la escala
vertical: z=h;. El factor de distorsién es 8=L;/z.. La mayoria de los rios aluviales
presentan dimensiones horizontales significativamente mayores que la
profundidad de flujo, por lo tanto, adoptando un modelo no distorsionado, la
profundidad de flujo en el modelo fisico puede resultar muy pequena. Mas alla
de la dificultad de realizar mediciones en tal situacion, es probable que el flujo en
el modelo sea laminar mientras que en el prototipo sea turbulento o en el modelo
no se alcancen valores de velocidad y profundidad compatibles para el
transporte de sedimento (fondo mévil). En tal caso, se debe adoptar
L=x,=y:>z:=h; (modelo distorsionado), que analizaremos mds adelante.

La semejanza cinemdtica implica que las lineas de corriente y trayectorias en
prototipo y modelo deben ser geométricamente semejantes. Para lo cual es
necesaria la semejanza geométrica y una tinica escala de tiempo.

Para que exista semejanza dindmica entre prototipo y modelo, los poligonos de
fuerzas deben ser geométricamente semejantes. Para lograr una similitud
dindmica, se requiere similitud geométrica y cinematica. El grado en que se
satisfacen las leyes de similitud depende de: i) los fines y objetivos del estudio, ii)
si se requiere que el modelo fisico genere datos cuantitativos o cualitativos vy iii)
si el modelo puede ser calibrado y ajustado usando los datos disponibles del
prototipo.
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Los modelos fisicos hidrdulicos utilizan agua, o sea, la densidad del agua p y la
viscosidad dindmica p, son iguales en prototipo y modelo: p:=1, w=1, lo cual
implica que, para la viscosidad cinemadtica vale v;=1. Ademads, dado que g:=1,
para el peso especifico vale y,=1.

En el Capitulo 2 se analiz6 el significado dimensional de las ecuaciones de
Navier-Stokes y surgieron los ntmeros de Reynolds (Re) y Froude (F),
(ecuaciones (2.7) y (2.9), Capitulo 2). Para el flujo a superficie libre en rios y
canales se adopta la profundidad de flujo h como longitud caracteristica del
fenémeno en estudio, cuya relacién de escala es h,=h,/hm, en concordancia con la
escala de longitud vertical z: (ver Figura 10.1). Por lo tanto, las relaciones de
escala para ambos ntiimeros adimensionales son:

_Urhr

Re, =1= U, =1/h (10.1)
VI’
U,

F. = =1=U,=./h (10.2)

\J9:h

Aqui surge un conflicto entre (10.1) y (10.2). La tinica manera de solucionarlo es
satisfaciendo las dos condiciones simultaneamente, lo cual conduce a la solucion
trivial U=1 si h=1, es decir, el modelo fisico debe ser una réplica 1:1 del
prototipo. Esto es posible en sistemas muy pequefios (Moss y Walter, 1978;
Wilson et al., 2013) y es ciertamente inviable en rios aluviales con dimensiones
espaciales importantes.

El ntimero de Reynolds representa la relacion entre fuerzas inerciales y viscosas,
y determina si el flujo es laminar o turbulento. Por otra parte, el nimero de
Froude representa la relacion entre fuerzas inerciales y gravitacionales, y
determina si el flujo es subcritico o supercritico. El flujo en rios y canales es
turbulento, por lo tanto, una manera de prescindir de la condicién (10.1) es
asegurar flujo turbulento en el modelo fisico, es decir, Re,>600.

Las relaciones de escala pueden obtenerse mediante anélisis dimensional via la
aplicacion del teorema m (Buckingham, 1914) o a partir del anélisis de las
ecuaciones que gobiernan el problema en estudio. La determinacién de relaciones
de escala, via andlisis dimensional, no dan una idea de la magnitud de los
eventuales efectos de escala inducidos, por lo cual, es recomendable derivarlas
mediante las ecuaciones que representan los procesos fisicos involucrados.

La regla de escalado de una suma indica que, solo si dos términos tienen la
misma escala, la suma de los términos tiene una idéntica escala. Por lo tanto, los
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efectos de escala son inexistentes si los términos de la ecuacién diferencial que
gobierna el proceso fisico tienen una idéntica escala.

10.3.1 Hidrodinamica

Analicemos la ecuacién de continuidad y la ecuacién dindmica que rigen el flujo
unidimensional impermanente en un canal prismatico.

Ecuacién de continuidad

La ecuacién de continuidad se expresa como:

oh oUh
+ =

— 4+—=0 10.3
ot OX ( )

donde h: profundidad de flujo (m), U: velocidad media en la seccién (m/s), x:
coordenada espacial (m) y t: coordenada temporal (s).

Igualando ambos términos de (10.3) y considerando L.=x; se obtiene la relacion
de escala de tiempo t::

O _ f =t =L/U, (10.4a),(10.4b)

Ademas, Q=A U, donde A: seccién transversal (m?). Planteando la relacién de
escala entre prototipo y modelo, y considerando L.=y:, se obtiene:

Q, =LhU, (10.5)

Considerando que se debe satisfacer la condicién de Froude (10.2), las relaciones
de escala para el tiempo y el caudal son:

t=LhY |, Q=Lh¥ (10.6a),(10.6b)

Ecuacion dindmica
La ecuacién que describe la dindmica del flujo se expresa como:

ou oU  oh oz u?
—+U—+9—+9—+9—-=0 10.
ot OX gax gax gczh (107)

donde U: velocidad de flujo (m/s), h: profundidad de flujo (m), z: nivel del fondo
(m), g aceleracion de la gravedad (m/s?), C: coeficiente de Chezy (m!/2/s), x:
coordenada espacial longitudinal (m), t: tiempo (s).
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Igualando el primer término (aceleracién local) con el segundo (aceleracion
convectiva) se obtiene la relaciéon de escala de tiempo, ya determinada a partir de
(10.4b) mediante el anélisis de la ecuacién de continuidad:

U, U?

Tr T =t =L/U, (10.8a),(10.8b)

r r

Igualando el segundo término (aceleracion convectiva) con el tercero (gradiente
de fuerza de presion hidrostatica) se obtiene la relacion de escala de velocidad de
flujo, ya vista anteriormente en (10.2) a partir de la condicién de igualdad del
numero de Froude en prototipo y modelo (F=1):

2
%r - % U, =/h (10.9a),(10.9b)

T

Igualando el segundo término (aceleracién convectiva) y el quinto (resistencia
friccional) se obtiene la relacién de escala para la resistencia al flujo (condicién de
rugosidad):

2 2 2
U—r: Uzr = G h, =1 (10.10a),(10.10b)
L, C/h L

T

El cuarto término de (10.7) escalado es z:/L:=S;, es decir, es la relacién de escala
para la pendiente de fondo. Igualando en (10.7) el tercer término (gradiente de
fuerza de presioén hidrostatica) con el cuarto término (accién de la gravedad) se
obtiene:

h =z

r r

(10.11)

Se observa que, para un modelo fisico que cumple la condicién de Froude:
F=F,/Fn=1, con semejanza geométrica completa, es decir, no distorsionado:
L=x,=y:=z:=h,, se obtiene que: i) La relaciéon de escala para pendiente de fondo es
S:=1, i) La condicién de rugosidad (10.10b) es igual a la wunidad,
consecuentemente la relacion de escala para el coeficiente de Chezy es C=1.
Todos los términos que intervienen en (10.7) tienen la misma escala L..

Sin embargo, el modelo fisico admite cierta distorsion, por ejemplo, adoptando:
Li=x,=y: distinto de z=h: (escala horizontal # escala vertical). Esto puede
realizarse porque una de las hipoétesis basicas de la ecuacién dinamica (10.7) es
que la distribucién de presion en la vertical es hidrostética. Por lo tanto, si en el
prototipo las lineas de corriente no experimentan curvaturas pronunciadas en el
plano vertical, tal distorsién no implica efectos de escala sustanciales. El motivo
principal para utilizar un modelo fisico distorsionado es obtener valores de
profundidad en el modelo compatibles con la condicién Ren>600 (flujo
turbulento), y, ademas, contemplar la condiciéon de Re*»>70 (flujo turbulento
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hidraulicamente rugoso), dos hipotesis basicas en (10.7). Esta distorsiéon no
produce efectos de escala sustanciales si se cumple la condicién de Froude (10.9b)
y se satisface la ecuacién de resistencia al flujo escalada.

Un modelo distorsionado se realiza en la practica cuando se intenta incrementar
la profundidad de flujo en el modelo respecto a la de semejanza completa, por las
razones expresadas anteriormente. Esto se realiza adoptando z=h,<L., por
ejemplo, si Li=60 y z~=h,=30, para una determinada profundidad h, en el
prototipo resulta hm=hy/h;, es decir, en el modelo h se incrementa dos veces
respecto a la correspondiente de semejanza completa h,=L.. También se
incrementa la pendiente en el modelo: S,=2S, y aumenta la velocidad
Un=Up/h;1/2. Esto permite al modelador, por ejemplo, modificar la rugosidad del
fondo para lograr reproducir valores de profundidad observados en el prototipo
para diferentes caudales, es decir, calibrar el modelo fisico. El procedimiento de
calibracién puede realizarse generalmente en un modelo fisico hidrdulico a fondo
tijo, ya que, en un modelo fisico a fondo movil, la rugosidad aluvial no puede ser
especificada a priori (solo estimada), dado que es funcién del sedimento
empleado para materializar el fondo y de las condiciones de flujo en el modelo.

10.3.2 Transporte de sedimentos y morfodinamica

La simulacién fisica de procesos morfodindmicos en rios aluviales requiere
obviamente que la dindmica del flujo, vista precedentemente, sea correctamente
simulada. Por lo tanto, a las consideraciones realizadas anteriormente se deben
agregar las siguientes.

En primer lugar, el transporte adimensional de Einstein ® puede expresarse en
funcién de la tensiéon de corte adimensional 1= como ®=f(t+), ver Capitulo 7:

(v = hS
J(s-1)gd? (s-1)d

donde qp: transporte volumétrico de sedimentos de fondo por unidad de ancho
(m2/s); d: didmetro del sedimento del lecho (m); s: gravedad especifica del
sedimento s=ps/p, siendo ps: densidad del sedimento (kg/m?3) y p: densidad del
agua (kg/m?3); g: aceleracion de la gravedad (m/s?).

D= (10.12a),(10.12b)

La regla de escalado de una funcién indica que, la relacion de escala de la funcién
es igual a la unidad si su argumento es igual a la unidad. Aplicando tal regla a la
funciéon ®=f(t-) implica que, para que no existan efectos de escala, se debe
verificar:

n.,=1 = & =1 (10.13a),(10.13b)
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Utilizando la ecuacién de resistencia de Chezy: U=C(hS)%5, reemplazando en
(10.12b) el valor de hS, la relacion de escala para la tensién de corte adimensional
resulta:
u¢
o =57 v =1 10.14
"7 (s-1), d, (1014

r

Por otra parte, reemplazando en (10.14) la condicién de rugosidad C.2=L./h;
dada por (10.10b), se obtiene:
Uz = %(s—l)r d. (10.15)
r
Considerando que para un modelo no distorsionado (L.=h:), se cumple la
condicién de rugosidad (10.10b), es decir si no existe distorsion (C,=1) de (10.15)
resulta:

UZ=(s-1)d, (10.16)

Aqui aparece un conflicto con la condicién de Froude F:=1, la cual implica U,2=h,,
tal como lo expresa la (10.9b). Consecuentemente, para satisfacer
simultdneamente la condicién de Froude y la condicién (10.16) para el transporte,
se debe considerar (s-1)=1, con lo cual resulta: d.=h.. Esto es posible en lechos de
sedimentos gruesos, como gravas gruesas, guijarros, cantos rodados, etc. En
efecto, suponiendo un modelo fisico no distorsionado con L,=h,=40 y d,=h;, si en
el prototipo tenemos d,=200 mm (guijarros grandes), en el modelo resulta
dm=dp/d;=5 mm (grava fina de acuerdo a la escala de Udden-Wentworth), con lo
cual se puede utilizar sedimento que tiene la misma densidad (s=2.65) en
prototipo y modelo, satisfaciéndose simultdineamente las condiciones: F.=1, C;=1
y =1.

Por otra parte, en el mismo caso anterior, si en el prototipo tenemos dp=1 mm
(arena), en el modelo resulta dm=dp/d:=25 pm (limo de acuerdo a la escala de
Udden-Wentworth). Es decir, en el modelo se obtiene un didmetro muy pequefo
con caracteristicas sedimentoldgicas totalmente diferentes a las del prototipo, ya
que puede exhibir cohesién y/o desarrollar formas de fondo inexistentes en el
prototipo.

En tal caso es necesario adoptar un didmetro mayor en el modelo, pero con una
densidad menor que la del sedimento del prototipo, es decir: (s-1)>1. Esto
conduce a que d:#h;, originando una distorsién h;/d.=(s-1).=¢>1, que produce
efectos de escala en el flujo, particularmente en la reproduccién de la pendiente
de energia, pero no en las profundidades de flujo (Nicolett, 1990; De Vries, 1993).
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Generalmente, se prefiere cumplir con (10.13a), aunque es posible utilizar
relaciones de escala adecuadas para la densidad del sedimento y distintos grados
de distorsiéon geométrica, para tratar de igualar lo mdas posible la escala de
velocidad de Froude (F,=1) con la escala de velocidad que surge de t+=1,
denominada velocidad ideal (Jansen, 1979), asegurando ademads, que la ecuaciéon
de resistencia al flujo de Chezy escalada cumpla: U,/ C; (h: 5;)°5=1, donde U, es la
velocidad ideal y C;=(L:/h,)05.

Realizando el escalado de la tensién de corte adimensional dada por (10.12b) e

igualando a la unidad, resulta:
2
T, = ) 1 (10.17)

. (S - 1)r dr

Es decir, en el caso méas general que incluye la posibilidad de utilizar un modelo
no distorsionado o distorsionado: Li=h; y densidad de sedimento en el modelo
igual o distinta a la del prototipo: (s-1),21, cumplir con t-=1 implica:

s-1).d, =h’L" 10.18
v (

Recordando que el factor de distorsion geométrica es 6=L./h: y habiendo
definido el factor de distorsiéon de densidad del sedimento como e=(s-1),, la
(10.18) puede expresarse como:

d
_ e % = d

_88dp
Y B

" h

(10.19a),(10.19b)

m r

En general, 3 varia entre 1 (modelo no distorsionado) y 4. Por otra parte,
considerando que la densidad del material sustituto debe ser mayor que la del
agua, ¢ varia entre 1: (s-1)m=(s-1)p y 50: (s-1)m=(s-1)p/50.

Por lo tanto, definiendo en primer lugar la escala vertical z.=h;, la relacién de
escala de didmetros se determina con (10.19a), y el didmetro en el modelo se
determina con (10.19b). En (10.19b) se observa que, tanto la distorsion geométrica
(6>1), como la distorsion en la densidad del sedimento (¢>1), permiten aumentar
el didmetro en el modelo. Considerando el ejemplo anterior (6=1, h,=40 y d,=1
mm) si €=10 se tiene: dn=0.25 mm (tamafio de arena media). Para la arena del
prototipo sp=2.65, se tiene: (s-1)m=(2.65-1),/ ¢, entonces la gravedad especifica del
material sustituto en el modelo serd sm=1+(1.65/10)=1.165.

Si se quisiera aumentar todavia mas el didmetro en el modelo, se podria
aumentar ¢ o, si es necesario incrementar también h,, introducir distorsién
geométrica (6>1) lo cual también contribuye a incrementar el dn. Sin embargo, se
debe considerar que a medida que se incrementa dm, disminuye la densidad del
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material sustituto a utilizar en el modelo, la cual obviamente no puede ser
inferior a la del agua.

En la Tabla 10.1 se presentan valores de gravedad especifica para distintos
materiales livianos utilizados en la modelacién fisica a fondo mévil (Bettes, 1990).

Tabla 10.1 Gravedad especifica de materiales livianos.

Material s=p¢/p
Poliestireno 1.04-1.10
Nailon, Plexiglas, PVC 1.10-1.20
PVC, Baquelita 1.20-1.30
Baquelita, Antracita 1.30-1.60

La adopcién de escalas adecuadas para tratar de disminuir los efectos de escala
en el flujo, deben considerar también la relacién de escala de tiempo morfolégico,
ya que una escala de tiempo morfolégico muy grande origina un modelo
“rapido”, no dando lugar a realizar mediciones en el modelo o exagerando los
procesos de erosion/deposicion. Por otra parte, una escala de tiempo
morfolégico pequefia conduce a un modelo “lento”, dando lugar a experimentos
muy prolongados.

10.3.2.1 Relacion de escala para el transporte de fondo

La relaciéon de escala para el transporte gw se obtiene a partir de (10.12a) y
(10.12.b), considerando que ®=a 1+, con a coeficiente de proporcionalidad que
puede ser ajustado con datos disponibles y B=3/2 para transporte de fondo.

qbr (hrzl Lr )3/2

= 10.20a
-0F 0 -1 R
Despejando qu: de (10.20a) se obtiene:
hy
(10.20b)

q - r
S CNEL

10.3.2.2 Relacién de escala para el tiempo morfolégico

La ecuacion que gobierna los procesos morfodinamicos de erosion-deposicion es
la ecuacion de continuidad de sedimentos:
oz 1 0
—+ Db _
ot (1-p) ox

(10.21)
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donde p es la porosidad del sedimento, la cual no es mayormente afectada por el
escalado y las demads variables ya fueron definidas. Por lo tanto, igualando
ambos términos escalados, se obtiene:

Z_ 1 G _ ¢ _(-phlz (10.22a),(10.22b)

Tr (1_ p)r I-r ' br
donde T, =T/ Twm es la relacién de escala de tiempo morfolégico. Dado que z=h;
y considerando que (1-p)~1, sustituyendo en (10.22b) la expresién de quv: (10.20b)
se obtiene:

T, =(s-1), L%?h? (10.23)

La relacién de escala de tiempo para la hidrodindmica t.=t,/tm es dada por la
(10.6a) como t,=L. h1/2.

En la Tabla 10.2 se presentan las relaciones de escala de tiempo para la
hidrodinamica y la morfodindmica, considerando modelos fisicos no
distorsionados (L.=h;) y distorsionados (L:>h;), como asi también, el material
utilizado en modelo y prototipo: (s-1),=1 (misma densidad de sedimento en
modelo y prototipo) y (s-1)>1 (material mas liviano en el modelo que en el
prototipo).

Tabla 10.2 Relaciones de escala para tiempos (hidrodinamica y morfodindmica).

Modelo fisico Sedimento t=ty/tm T =Tp/Tm T/t

No distorsionado | (s-1).=1 (e=1) h,1/2 h,1/2 1
L:/h=1 (5=1) (s-1)r>1 (e>1) h,1/2 (s-1); h1/2 (s-1):
Distorsionado (s-1);=1 (e=1) | L:h1/2 L>/2h,2 (L:/hy)3/2
L:/h>1 (5>1) (s-1):>1(e>1) | Leh/2 | (s-1): L2 h2 | (s-1)r (Ls/hy)%/2

Se observa que, la escala de tiempo para la hidrodindmica y la morfologia son
idénticas solo para un modelo no distorsionado, que utiliza material en el modelo
con igual densidad que la del prototipo. En todos los demas casos, la diferencia
entre ambas es mds o menos importante dependiendo del grado de distorsion
geométrica y sedimentolégica introducido.

Ejemplo 10.1. Determinar las relaciones de escala para construir el modelo fisico a fondo
moévil de un tramo L,=360 m de un rio aluvial de ancho B,=15 m, didmetro del lecho
dp=210 mm y pendiente S,=0.014, con U,=4.06 m/s y hp,=1.62 m. El valor del coeficiente a
ajustado a los datos de transporte de sedimentos del prototipo es a=2.3 con p=3/2. Se
asume porosidad del sedimento p=0.4 en prototipo y modelo. El espacio disponible en el
laboratorio es de 12 m. Viscosidad cinematica: v=1x10-% m2/s.

Solucién. Se plantea un modelo no distorsionado: L,=360 m/12 m=30. En la Tabla 10.3 se
resumen los calculos realizados, donde se observa que se cumple la condicién de Froude:
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F=1 y la condicién de rugosidad: C;=1. La profundidad de flujo en el modelo es
adecuada h,=5.4 cm. El didmetro del sedimento en el modelo es d,=7 mm (grava media),
por lo tanto, es posible adoptar sedimento con la misma densidad en prototipo y modelo
(s-1).=e=1. El flujo en el prototipo y en el modelo es turbulento hidrdulicamente rugoso.
Ademéds, dado que el modelo es no distorsionado (6=1) y €=1, la escala de velocidad ideal
es idéntica a la que se obtiene a partir de la condicién de Froude. Por otra parte, la tensién
de corte adimensional en el prototipo y en el modelo es mayor que la critica para inicio
de movimiento (fondo mévil) y se cumple la condicién t+=1. La relacién de tiempos entre
morfodindmica e hidrodindmica es T:/t=1. El caudal en el modelo es Qn=201/s y el
transporte de sedimentos es Qym=120 g/s.

Tabla 10.3 Resumen de célculos del Ejemplo 10.1.

Rel. Esc. Horiz.: xr=yr=Lr 30 Qm (I/s) | Qobm (g/s)
Rel. Esc. Vert.: zr=hr=dr 30 20 120
Rel. Esc. Velocidad: Ur 5.48
Variable Simbolo Prototipo | Modelo Escala

Caudal Q (m¥/s) 98.7 0.020 4929.5
Profundidad h (m) 1.62 0.054 30
Ancho B (m) 15 0.5 30
Longitud L (m) 360 12 30
Pendiente S() 0.014 0.014 1
Diametro del sedimento d (m) 0.21 0.007 30
Velocidad U (m/s) 4.06 0.741 5.48
N° de Froude F 1.018 1.018 1
Coef. de Chezy C (m'?/s) 26.96 26.96 1
Coef. rugosidad de Manning n (s/m'?) 0.0402 0.0228 1.76
Tension de corte adimensional T 0.07 0.07 1
Velocidad de corte us (m/s) 0.4717 0.086 5.48
N° de Reynolds (U,h) Re 6577200 40028 164.3
N° Reynolds (u+,d) Re-+ 99054.8 602.8 164.3
Densidad sedimento (s-1) 1.65 1.65 1
Velocidad ideal U (m/s) 4.06 0.741 5.48
Transporte de sedimentos qv (kg/s.m) 39.52 0.240 164.3
Tiempo hidrodindmica t(s) 88.7 16.2 5.48
Tiempo morfodinamica T (hs) 6.5 1.2 5.48

Ejemplo 10.2. Determinar las relaciones de escala para construir el modelo fisico a fondo
movil de un tramo L,=1500 m de un rio aluvial de ancho B,=100 m, didmetro del lecho
dp=5 mm y pendiente S,=0.0003, con U,=2 m/s y hp,=5 m. El valor del coeficiente o
ajustado a los datos de transporte de sedimentos del prototipo es a=9.5 con p=3/2. Se
asume porosidad del sedimento p=0.4 en prototipo y modelo. El espacio disponible en el
laboratorio es de 15 m. Viscosidad cinematica: v=1x10¢ m2/s.

Solucién. Se plantea inicialmente un modelo no distorsionado: L,=1500 m/15 m=100. Por
lo tanto, Bn=Bp/100=1 m, hn=h,;/100=5 cm, U,=100°5=10, Un=U,/10=0.2 m/s. El
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diametro del sedimento escalado para el modelo es dn=d;/100=0.05 mm (muy pequefio,
posibles efectos de cohesién). Si bien el flujo es turbulento en el prototipo (Re,=107) y en
el modelo (Ren=10%), es conveniente incrementar la profundidad de flujo en el modelo
introduciendo distorsién geométrica, lo cual permite realizar las mediciones con mas
facilidad y, ademads, conjuntamente con la utilizacién de material mas liviano en el
modelo, ayuda a aumentar el didmetro. En la Tabla 104 se resumen los calculos
realizados, donde se observa que se cumple la condicién de Froude: F.=1.

Tabla 10.4 Resumen de célculos del Ejemplo 10.2.

Rel. Esc. Horiz.: xr=yr=Lr 100 Qm (I/s) Qom (g/s)
Rel. Esc. Vert.: zr=hr 30 60.86 647.8
Rel. Esc. Velocidad: Ur 5.48

Variable Simbolo Prototipo | Modelo Escala
Caudal Q (m’/s) 1000 0.06086 16431.7
Profundidad h (m) 5 0.167 30
Ancho B (m) 100 1 100
Longitud L (m) 1500 15 100
Pendiente S () 0.0003 0.001 0.3
Diametro sedimento d (m) 0.005 | 0.000167 30
Velocidad U (m/s) 2 0.365 5.48
N° de Froude F 0.286 0.286 1
Coef. de Chezy C (m'"%s) 51.64 28.28 1.826
Coef. rugosidad de Manning n (s/m'"?) 0.0253 0.0262 0.965
Tension de corte adimensional T 0.18 0.61 0.3
Velocidad de corte us (m/s) 0.1213 0.0404 3.0
N° de Reynolds (U,h) Re 10000000 60858 164.3
N° de Reynolds (ux,d) Re-+ 606.5 6.74 90
Densidad sedimento (s-1) 1.65 0.262 6.3
Diametro sedimento (p/ t+=1) d (m) 0.005 0.0035 1.429
N ° de Reynolds (u+,d) Rex 606.5 141.5 4.286
Velocidad ideal U (m/s) 2 0.365 5.48
Tension de corte adimensional T 0.18 0.18 1
Transporte de sedimentos Qv (kg/s m) 2.776 0.648 4.286
Tiempo para hidrodinamica t(s) 750 41 18.26
Tiempo para morfodinamica T (hs) 1193 1.7 700

La profundidad de flujo en el modelo es adecuada h»=16.7 cm. La distorsiéon geométrica
introducida (3=3.33) aumenta el didmetro en el modelo, pero no lo suficiente, ya que es
arena muy fina y Re*<70, por lo tanto, se adopta material con menor densidad en el
modelo (s-1),=¢=6.3, con lo cual resulta dn=3.5 mm y s,=1.262 (se podria utilizar
Baquelita, ver Tabla 10.1). El flujo en el prototipo y en el modelo es turbulento
hidraulicamente rugoso. Ademas, la escala de velocidad ideal es idéntica a la que se
obtiene a partir de la condicion de Froude. Por otra parte, la tensiéon de corte
adimensional en el prototipo y en el modelo es mayor que la critica para inicio de
movimiento (fondo mévil) y se cumple la condicién t-=1. La relacién de tiempos entre
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morfodindmica e hidrodindmica es T;/t=38.34. El caudal a introducir en el modelo es
Qm=60.86 1/s y el transporte de sedimentos es Qum=647.8 g/s. La distorsion geométrica
introduce distorsién en la condicion de rugosidad, pero puede verificarse que se cumple:
U,/ G (heSy)05=1.

10.3.2.3 Relaciones de escala para el transporte en suspensiéon

Para que exista semejanza en la distribuciéon de concentracién de sedimentos en
la vertical, se requiere que el pardmetro de suspensién o nimero de Rouse (ver
ec. (7.51), Capitulo 7) sea idéntico en prototipo y modelo, es decir:

w,

o =—"1 =1 10.24
ey (10.24)

Considerando que la relacién de la constante de von Karman es «=1 y que
U/u-=C/g0, y utilizando la condicién de rugosidad (10.10b) se obtiene:

W, = U, = W, =0 "%U, (10.25a),(10.25b)

donde 3 es el factor de distorsion 6=L,/h;.

Por otra parte, para flujo permanente no uniforme o suspension en desequilibrio,
la longitud de adaptaciéon adimensional de una particula debe ser igual en
prototipo y modelo, por lo tanto:

I-rWsr _

= =&tu
h U,

W (10.26a),(10.26b)

Sr r
Evidentemente, se presenta un conflicto entre (10.25b) y (10.26b), el cual puede
ser solucionado solo si el modelo fisico es no distorsionado (=1) y se cumple la
condicién de rugosidad (C,=1). Sin embargo, en rios aluviales con dimensiones
geométricas horizontales mucho mayores que la dimensién vertical, siempre se
requiere cierta distorsion (6>1). Consecuentemente, si el transporte en suspension
es relevante, no es posible satisfacer las dos relaciones de escala
simultineamente. Los diferentes efectos de escala, que se observan en los
modelos fisicos a fondo movil, particularmente cuando son distorsionados, no
ocurren en la modelacién matematica hidrodindmica y morfodinamica.

10.4 RELACIONES DE ESCALA PARA MODELOS FiSICOS 2DH

Las relaciones de escala descriptas precedentemente se refieren a una
representacion unidimensional (1D) de la hidrodindmica y la morfodinamica, en
rios aluviales con sedimentos uniformes. La representaciéon bidimensional
horizontal (2DH) es necesaria cuando se requiere conocer la distribucion de la
velocidad media en vertical a lo largo de la seccién transversal y la variacion de



450 Transporte de Sedimentos y Morfodinamica de Rios Aluviales

niveles del lecho, por ejemplo, para determinar parametros de flujo y valores de
erosion del lecho para el dimensionamiento de protecciones de margenes.

Para una representacion 2DH, donde se mantiene la hipoétesis de distribucién
hidrostéatica de presion en vertical, se obtienen las mismas relaciones de escala
descriptas precedentemente. El cumplimiento de la condicién de rugosidad
(Cr=1) asegura la correcta reproduccién de los niveles del agua y de la curvatura
de las lineas de corriente (Bijker et al., 1957; De Vries, 1993).

La direccién del transporte de fondo debe ser igual en prototipo y modelo, por lo
cual, considerando la ec. (7.35) del Capitulo 7: (tg y),=1, cuya relacién de escala
es: (tg y):=h:/L: (Struiksma et al., 1985). Es decir, en modelos fisicos 2DH a
fondo movil distorsionados, aparecen conflictos de escala que repercuten en la
dindmica del flujo, en la simulacién del transporte y en los valores simulados de
los niveles del lecho.

Por otra parte, la simulacién morfodindmica en curvas de meandros requiere
asimismo una representaciéon 2DH del flujo y del sedimento. En tal caso, las
caracteristicas de los niveles del lecho estdn determinadas por el flujo helicoidal
inducido por la curvatura (Struiksma et al., 1985; Struiksma, 1987). Ademas de
los conflictos de escala mencionados precedentemente, en modelos fisicos
distorsionados a fondo movil de curvas de meandros, surgen otros conflictos
cuando no es respetada la condicién de rugosidad (C:=1), lo cual se traduce en
errores en las batimetrias del lecho (Struiksma, 1987). Dada la dificultad de
representar la erodibilidad de margenes en un modelo fisico, los resultados
presentados por Struiksma se refieren a margenes fijas (no erosionables) o con
tasas de erosion mucho menores que las del lecho.

Los conflictos de escala, que surgen en los modelos fisicos distorsionados, no se
observan en los modelos mateméticos, por lo tanto, estos tltimos resultan ser
mas adecuados para simular los procesos hidrodinamicos y morfodindmicos
2DH en rios aluviales, particularmente con lechos de sedimentos no-uniformes.

Efectos de escala en los modelos fisicos fluviales se describen, entre otros, en
Yalin (1971), De Vries et al. (1990), De Vries (1993), Ettema y Muste (2002) y
Heller (2011). Frecuentemente, los modelos fisicos se disefian manteniendo las
leyes de escala mds importantes y relajando otras consideradas menos
significativas para el fenémeno investigado. Los efectos de escala son mas
relevantes a medida que aumenta la relaciéon de escala geométrica, por tal
motivo, los modelos anal6gicos o micro-modelos no Froudianos desarrollados en
“mesas morfodindmicas” estan sujetos a fuertes efectos de escala.
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Los modelos fisicos Froudianos no distorsionados producen resultados
cuantitativos satisfactorios, tanto para la simulacién del transporte de fondo en
lechos con dunas como para los procesos de erosidén-deposicién, cuando el
sedimento del prototipo es mayor que 2 mm. Generalmente, en rios aluviales con
dp<2 mm es necesario construir un modelo fisico distorsionado, en cuyo caso la
capacidad de reproduccion de procesos con el modelo es restringida. En tal caso
es recomendable observar las tendencias generales y no focalizar la atenciéon en
los procesos locales (Nicollet, 1990).
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