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RESUMEN 

 

En el presente trabajo se describe el desarrollo y posterior aplicación del modelo hidro-morfodinámico espa-

cialmente semidistribuído a escala de cuenca, denominado TEDRI-1D7C (Transporte y Erosión-Deposición 

en RIos - 1 Dimensional 7 Clases granulométricas). El modelo simula integralmente, desde la transforma-

ción lluvia-caudal y la alimentación sólida, en forma espacialmente agregada a escala de subcuenca, hasta la 

propagación distribuida de caudales (líquidos y sólidos) y los procesos de erosión-deposición en el curso 

principal. En particular, a lo largo del río, el modelo simula la evolución espacial y temporal de: i) caudal 

líquido (y variables de flujo asociadas), ii) transporte de sedimentos (fondo, suspensión y total) por clases 

granulométricas, iii) procesos de erosión-sedimentación y iv) cambios de composición granulométrica del 

lecho, en ríos aluviales con lechos de sedimentos no-uniformes y pendientes superiores al 0.2 %. El modelo 

fue calibrado con experimentos realizados en canales de laboratorio, ya sea con lechos de sedimentos de 

grava como de arena. Asimismo, el modelo fue aplicado en la cuenca del Aº Marea (Chubut), para simular 

crecidas de diseño extraordinarias, a corto y largo plazo. Las comparaciones de los resultados del modelo 

con las mediciones disponibles muestran que el modelo reproduce adecuadamente la hidromorfodinámica 

en ambas aplicaciones.  

 

Palabras Claves: modelación hidromorfodinámica, cuencas de ríos aluviales, sedimentos no-uniformes. 

 

ABSTRACT 

 

In the present work the development and further application of the hydromorphodynamic and spatially-

semidistributed model at basin scale named TEDRI-1D7C (Transport and Erosion-Deposition in RIvers – 1 

Dimensional 7 Classes) is described. The model simulates integrally, from rainfall-runoff transformation 

and sediment input in a spatially-aggregated fashion at sub-basin scale to spatially-distributed propagation 

of discharges (liquid and solid) and erosion-deposition processes in the main stream. Particularly, along the 

river, the model simulates the time and space evolution of: i) liquid discharge (and related flow variables), 

ii) sediment transport (bed load, suspended load and total load) by fractions, iii) erosion-deposition process-

es and iv) riverbed sediment composition changes, in alluvial rivers with non-uniform sediments and slope 

greater than 0.2%. The model was calibrated with experiments performed in laboratory flumes with gravel 

and sand. Moreover, the model was applied in the Marea Creek basin (Chubut) to simulate extraordinary 

flooding events both for short and long-term. The comparison of model results with the available measure-

ments shows that the model reproduces adequately the hydromorphodynamics in both applications.    

 

Keywords: hydromorphodynamic modelling, alluvial rivers basins, non-uniform sediments. 
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INTRODUCCIÓN 

 

Las crecidas catastróficas en ríos con lecho móvil, 

de sedimentos fuertemente no-uniformes, se rela-

cionan con los elevados caudales líquidos, genera-

dos por precipitaciones extraordinarias en la cuenca 

y, además, con la excesiva cantidad de sedimentos 

que alimentan el curso principal a través de los nu-

merosos afluentes que conforman la red hidrográfi-

ca. 

 

A los efectos de analizar el riesgo de inundaciones y 

la seguridad hidráulica en dichas áreas, es necesario 

disponer de un adecuado modelo matemático que 

sea capaz de simular numéricamente los procesos 

hidrológicos, hidrodinámicos, morfológicos y sedi-

mentológicos, que ocurren durante tales eventos. A 

partir del original trabajo de De Vries (1959, 1965, 

1969) distintos modelos morfodinámicos han sido 

desarrollados y utilizados para el estudio de los pro-

cesos de erosión y sedimentación en ríos aluviales 

(Parker, 2008). 

 

En particular, numerosos modelos morfodinámicos 

para sedimentos no-uniformes, han sido desarrolla-

dos, muchos de los cuales son descriptos en Parker 

(2008), Thorne et al. (2010) y Williams et al. 

(2016). Tales modelos han sido aplicados en dife-

rentes investigaciones, como por ejemplo, la simu-

lación de procesos de acorazamiento del lecho, in-

gresos de sedimentos desde tributarios y pulsos de 

transporte debido a deslizamientos, composición 

más fina del lecho aguas abajo, efecto de remoción 

de presas, cambios del nivel de base, etc. (Hardy, 

2013; Williams et al., 2016). Asimismo, han sido 

utilizados para simular procesos hidromorfológicos 

por efecto de cambio climático (Gómez et al., 2009; 

Coulthard y Van De Wiel, 2012) y analizar la di-

námica de ríos trenzados (Sun et al., 2015; Wi-

lliams et al., 2016). Los últimos desarrollos y los 

desafíos pendientes en modelación morfodinámica 

han sido analizados por Mosselman (2012), Siviglia 

y Crosato (2016), Williams et al. (2016). Algunos 

de los tópicos que se destacan, se refieren al aco-

plamiento de procesos y de modelos, y a su prueba y 

validación. 

 

En este sentido, algunos desarrollos recientes han 

consistido en el acoplamiento del modelo de evolu-

ción geomorfológica a escala de cuenca CAESAR 

con el modelo hidrodinámico de complejidad redu-

cida LISFLOOD-FP, dando lugar al modelo 

CAESAR-LISFLOOD (Coulthard et al., 2013), o a 

la aplicación desacoplada del modelo HEC-HMS 

con el modelo SECRAC (Chiari et al, 2010). 

 

No obstante, la modelación integral a escala de 

cuenca, requiere modelos hidromorfodinámicos de 

tipo operativo, que describan además, adecuada-

mente procesos a escala de tramo. De esta manera, 

los mismos pueden ser utilizados en el manejo de 

riesgo de inundaciones y toma de decisiones durante 

eventos de crecidas extraordinarias, entre otras apli-

caciones. En el caso que estamos describiendo, el 

modelo debe representar la dinámica del flujo bifá-

sico, considerando las peculiaridades que presentan 

los ríos aluviales (incluyendo tramos no-aluviales) 

en ambientes geográficos de pendientes superiores a 

2 m/km, integrando los procesos hidrológicos, hi-

drodinámicos y morfodinámicos, en un solo código 

computacional. 

 

Estos ríos forman parte generalmente de una densa 

red hidrográfica y muestran una fuerte variabilidad 

espacial y temporal de los parámetros hidráulicos, 

morfológicos y sedimentológicos. En particular, 

tanto los sedimentos que constituyen el lecho, como 

así también, el material sólido que ingresa a través 

de los numerosos afluentes, presentan una acentua-

da no uniformidad granulométrica. Es necesario, 

por lo tanto, considerar la continuidad sólida por 

clases granulométricas; contemplar los efectos de 

protección/exposición en el cálculo del transporte de 

sedimentos por fracciones; considerar los aportes 

laterales de agua y sedimentos de los afluentes, te-

niendo en cuenta las distintas modalidades de ingre-

so. 

 

Por otra parte, aún excluyendo la parte alta de la 

cuenca, las pendientes de fondo adoptan valores 

significativos. Consecuentemente, las ondas de cre-

cida se propagan gobernadas sustancialmente por 

las fuerzas de gravedad y fricción, Sb>0.002, (Hen-

derson, 1963; USACE, 1994, Bellos et al., 1995; 

Chiari et al., 2010). Además, no obstante a pequeña 

escala espacial el flujo es altamente no uniforme, 

alternando localmente entre estados supercríticos y 

subcríticos, con ondas tridimensionales de variada 

orientación, en un tramo relativamente largo, diga-

mos del orden de magnitud del ancho del río, la 

condición media de la corriente hídrica es bien re-

presentada por un flujo cuasi-uniforme. Esto permi-



CUADERNOS del CURIHAM, Vol. 22, Año 2016 

29 

te, representar cada tramo por sus características 

morfo-sedimentológicas promedio, describir la re-

sistencia al flujo mediante parámetros de rugosidad 

globales y representar la hidrodinámica en forma 

simplificada, asumiendo que en la ecuación dinámi-

ca el término gravitacional se equilibra solo con el 

término de fricción. 

 

A partir de esta conceptualización de los procesos físi-

cos más relevantes, se desarrolló e implementó compu-

tacionalmente el modelo hidromorfodinámico espa-

cialmente semidistribuído a escala de cuenca, denomi-

nado TEDRI-1D7C, Transporte y Erosión-Deposición 

en RIos - 1 Dimensional 7 Clases granulométricas, 

(Basile, 2016; Basile y Riccardi, 2016). El modelo si-

mula integralmente, desde la transformación lluvia-

caudal y la alimentación sólida, en forma espacialmen-

te agregada a escala de subcuenca, hasta la propaga-

ción distribuida de caudales (líquidos y sólidos) y los 

procesos de erosión-deposición en el curso principal. El 

modelo es capaz de representar, a lo largo del río, la 

evolución espacial y temporal de: i) caudal líquido (y 

variables de flujo asociadas), ii) transporte de sedimen-

tos (fondo, suspensión y total) por clases granulométri-

cas, iii) procesos de erosión-sedimentación y iv) cam-

bios de composición granulométrica del lecho; en 

cuencas relativamente grandes y morfológicamente 

complejas.  

 

 

DESCRIPCIÓN DEL MODELO TEDRI-1D7C 

 

El modelo realiza en primer lugar la transformación 

lluvia-caudal por subcuencas y la suma de hidrogramas 

en las confluencias. Sucesivamente, los mismos se pro-

pagan en forma distribuida a lo largo del cauce princi-

pal, obteniéndose valores de caudales (y variables de 

flujo asociadas) en las distintas secciones de cálculo.  
 

El aporte de sedimentos, en función del tiempo, se cal-

cula a partir de la hidrodinámica y de las características 

sedimentológicas de los tramos terminales de cada 

afluente; según distintas modalidades que se describen 

más adelante. Los transportes de sedimentos que ingre-

san lateralmente se van generando a medida que el 

proceso de cálculo 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 compo-

sición granulométrica.  

 

Modelación de procesos hidrológicos 

 

La transformación lluvia-caudal se realiza para cada 

subcuenca mediante la convolución del HUI de Nash o 

el HUS triangular equivalente del SCS de EE.UU, con 

el hietograma de lluvia neta. Este último se obtiene 

mediante el método del número de curva (CN) del Ser-

vicio de Conservación de Suelos de EE.UU (Chow et 

al., 1994). Alternativamente, los mismos pueden espe-

cificarse como caudales laterales externos. Se pueden 

simular hasta cincuenta afluentes. 

HUI de Nash 

El HUI de Nash es expresado mediante la siguiente 

ecuación (Basile y Zimmermann, 2008): 

 

 

1n
Kt0

K

t
e

!1nK

V
)t(u














  (1) 

 

donde t: tiempo (s), u(t): ordenada del HUI (m3/s.mm), 

V0: volumen asociado a 1 mm de lluvia neta unifor-

memente distribuida en la subcuenca (m3), K: coefi-

ciente de embalse lineal (1/s) y n: número de embalses 

( - ). 

 

Los parámetros del HUI, n y K, pueden ser especifica-

dos por el usuario, a partir de su determinación con 

mediciones en cuencas aforadas. Alternativamente, 

especialmente en cuencas no aforadas, el modelo los 

calcula, para cada subcuenca, en función de las caracte-

rísticas morfológicas de las mismas (Basile, 2016).  

 

HUS triangular del SCS 

La ordenada pico del HUS triangular equivalente del 

SCS es dada por: 

 

p

*
p

p
T

AV5556.0
u   (2) 

 

donde V*p: volumen adimensional acumulado en co-

rrespondencia del pico del HUS adimensional (igual a 

0.375 en el método original), A es el área de la sub-

cuenca (km2) y Tp: tiempo al pico: 

 

cnpnp Tt5.0tt5.0T   (3) 

 

donde tn: tiempo de lluvia neta unitaria, tp: tiempo de 

retardo, : coeficiente cuyo valor puede ser especificado 

por el usuario y en el método original es igual a 0.6 

(valor por default en el modelo). El tiempo de concen-

tración de la subcuenca se estima mediante la fórmula 



Modelación Matemática Hidro-Morfodinámica a Escala de Cuenca en Ríos con Lechos de Sedimentos No-Uniformes 

30 

de Ventura: Tc= (A/Sbm)0.5, con A (km2), Sbm: pen-

diente media del curso principal (m/m) y : coeficiente 

variable para los datos de Ventura entre 0.15, que 

puede se especificado por el usuario. 

 
El tiempo de base del HUS se determina mediante: 

 

p*
p

b T
V

1
t   (4) 

 

Los parámetros de calibración son:  y V*p. El 

tiempo de lluvia neta unitaria se determina conside-

rando: tn≤(1/M)Tc, y M=10-20 puede ser especifica-

do. 

 

Hietograma de lluvia neta  

En el método del número de curva, el CN se rela-

ciona con las condiciones de escurrimiento a través 

de la diferencia potencial máxima S, mediante la 

siguiente expresión: 

 

)mm(S254

25400
CN


  (5) 

 

A cada complejo suelo–vegetación, su morfología 

(pendiente sustancialmente), su uso y condición de 

humedad antecedente, le corresponde un valor de 

CN. Por lo tanto, de la ecuación (5) se calcula S. 

Luego, la parte de la lluvia total Ptot que produce 

escurrimiento (lluvia neta Pnet) se determina como: 
 

S8.0P

)S2.0P(
P

tot

2
tot

net



  (6) 

 

A partir de la curva de lluvia total acumulada en 

cada subcuenca, el modelo discretiza dichas curvas 

con un t igual a la duración de lluvia del hidro-

grama unitario seleccionado y calcula la infiltración 

acumulada F mediante la ecuación propuesta por 

Chow et al. (1994): 

 

 
S)t(IA)t(P

)t(IA)t(PS
)t(F
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
  (7) 

 

donde IAtot.=0.2 S, es la abstracción inicial. Si, 

Pac(t) ≤ IAtot. entonces IA(t)=Pac(t) y F(t)=0.  Por el 

contrario, si Pac(t) > IAtot. entonces IA(t)= IAtot. y 

F(t) se calcula con la ec. (7). 
 

Luego se calcula la lluvia neta acumulada Pnet 

ac(t)=Pac(t)-IA(t)-F(t), y sucesivamente, mediante un 

proceso de desacumulación, determina el hietogra-

ma de lluvia neta para cada subcuenca.  
 

Ecuación de convolución discreta 

El modelo calcula los caudales de escurrimiento 

directo de cada subcuenca realizando la convolución 

entre el hidrograma unitario seleccionado y el hie-

tograma de lluvia neta. El procedimiento se realiza 

aplicando la ecuación de convolución discreta: 

 

1mn

Mn

1m
mn uPQ 





  (8) 

 

donde M: número total de pulsos de lluvia m que 

componen el hietograma de lluvia neta 

(m=1,2,…,M). Para un total de L ordenadas no nu-

las del HU (l=1,2,…..,L) quedan definidas N orde-

nadas del hidrograma de escurrimiento directo 

N=L+M-1 con (n=1,2,….,N).    

 

Finalmente, se suman los caudales base de cada 

subcuenca y se determinan los correspondientes 

hidrogramas de escurrimiento global que alimentan 

el cauce principal.  

 

Modelación de procesos hidrodinámicos 

 

La hidrodinámica del cauce principal se representa 

mediante las ecuaciones de flujo impermanente gra-

dualmente variado 1D de De Saint Venant, donde se 

desprecian los términos inerciales y de gradiente de 

presión en la ecuación dinámica, es decir, se asume 

flujo localmente uniforme: 

 

Lq
x

Q

t

A










 (9) 

21
b

32 SRA
n

1
Q   (10) 

 

donde t (s): coordenada temporal, x: coordenada 

espacial (m),  A: área mojada (m2), Q: caudal 

(m3/s), qL: caudal lateral por unidad de ancho 

(m2/s), R: radio hidráulico (m), Sb: pendiente de 

fondo ( - ) y n: coeficiente de rugosidad de Man-

ning, definido como: n=(d90)1/6, con 0.04 y d90: 

diámetro del material del lecho para el cual el 90% 

es más fino (m). El coeficiente  es constante y 

puede ser calibrado, mientras d90 puede variar du-
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rante la evolución de la composición del lecho, in-

duciendo de este modo una variación espacio-

temporal del coeficiente n. 

 

Tal abordaje es totalmente justificado para ríos con 

pendientes Sb≥0.002 (Bellos et al., 1995; Chiari, 2010). 

 
La ec. (10) establece que existe una relación unívo-

ca entre áreas y caudales, en una sección determi-

nada x0, por lo tanto, reemplazando la derivada 

temporal del área en la ec. (9), se obtiene: 

 

 

Lww qc
x

Q
c

t

Q










 (11) 

 

La ec. (11) representa un proceso de advección pura 

donde el caudal Q es propagado aguas abajo con 

una celeridad cw. Donde cw está representada por 

dQ/dA|xo y es función de la velocidad U(x,t).  

 

Efectuando la derivada del caudal Q, dado por la ec. 

(10), respecto al área A, se obtiene:  

 

cw = (5/3) U  (12) 

 

Las condiciones iniciales son del tipo Q(x,0) y se 

necesita una sola condición de borde Q(x1,t) especi-

ficada en el contorno aguas arriba. Las profundida-

des h(x,t), en cada sección de cálculo a lo largo del 

cauce principal (y demás variables hidráulicas aso-

ciadas: A(x,t) y R(x,t)), se obtienen a partir de la 

relación h-Q una vez calculados los caudales Q(x,t), 

y sucesivamente se determinan las velocidades me-

dias U(x,t) y tensiones de corte sobre el fondo 

b(x,t). 

 

Modelación de la morfodinámica del cauce 

 

A partir del concepto de capa activa o de mezcla 

(Hirano, 1971), distintos modelos, cada uno con 

diferentes grados de simplificación, han sido desa-

rrollados para simular los procesos morfodinámicos 

en ríos con lechos de sedimentos no-uniformes (Ri-

bberink, 1987; Armanini y Di Silvio, 1988; Di Sil-

vio y Peviani, 1991; Parker, 1992; Basile y Di Sil-

vio, 1994; Cui y Parker, 1997; Tsujimoto, 1999; 

Basile, 2000a, 2002; 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 presente modelo representa los procesos de 

transporte fraccional, erosión-deposición y cambios 

de composición del lecho, mediante modelos de dos 

y tres estratos, como se muestra en la Figura 1. 

 

Modelo de dos estratos  

Simula adaptación instantánea del transporte en 

suspensión a las condiciones hidrodinámicas loca-

les, por lo tanto, el transporte en suspensión 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 integración espacial es mayor que la longitud de 

adaptación de las partículas más finas transportadas 

en suspensión. Y, en general, en todos aquellos ca-

sos donde el transporte es predominantemente de 

fondo. En la parte superior, la corriente hídrica 

constituye el estrato de transporte total de sedimen-

tos. Por otra  parte, el lecho del río se esquematiza 

mediante un estrato de mezcla de altura , debajo 

del cual se encuentra el sedimento no perturbado o 

substrato (Parker y Sutherland, 1990; Di 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: 

 

itLit
it qB

x

Q





 (13) 

 

donde Qti es la capacidad de transporte volumétrico 

total de sedimentos de la i-ésima clase (m3/s), B es 

el ancho mojado de la sección transversal (m), ti es 

el correspondiente flujo vertical de sedimentos entre 

el estrato de transporte y el estrato de mezcla (m/s) 

y qtLi es el transporte volumétrico total por unidad 

de longitud de la misma fracción que ingresa late-

ralmente (m2/s). 
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Figura 1. Esquematización del flujo de sedimentos en: a) mode-

lo de dos estratos, b) modelo de tres estratos. 

 

En el estrato de mezcla solo se producen flujos ver-

ticales de sedimentos, debido a los procesos de ero-

sión-deposición, los cuales inducen cambios en su 

composición granulométrica. El balance sólido para 

la clase i-ésima en dicho estrato se expresa como: 

 

 
 
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f
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donde p: porosidad del sedimento ( - ), fi: fracción 

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 composición fnp i, zb: nivel del fondo (m) y fei: 

fracción de intercambio entre el estrato de mezcla y 

el substrato ( - ): fei = fi si en un determinado inter-

valo de tiempo la superficie de separación, posicio-

nada en cota (zb-), se desplaza hacia arriba (depo-

sición) o fei = fnpi si tal superficie se desplaza hacia 

abajo (erosión):  
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La altura del estrato de mezcla se relaciona con las 

partículas más gruesas presentes en el mismo me-

diante: =2 d90. El valor de d90 puede variar durante 

la evolución de la composición granulométrica del 

estrato de mezcla, produciendo, por lo tanto, cam-

bios en el tiempo y en el espacio del valor de . 

 

Introduciendo la ecuación (14b) en la ecuación 

(14a), realizando la sumatoria sobre el número total 

de clases granulométricas N (recordando que 

∑Nfi=∑Nfei=1) y sucesivamente utilizando la ecua-

ción (13) para expresar el flujo de sedimentos ti, se 

obtiene la ecuación que describe el gradiente tempo-

ral del nivel del fondo como: 
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donde N: número total de clases granulométricas. El 

modelo puede representar hasta un máximo de 7 

clases granulométricas.  Con un intervalo de clase 

=2, en escala sedimentológica  (d=2-), puede 

representar granulometrías extendidas desde arenas: 

2<<4 hasta cantos rodados (-8<<-10). De cual-

quier manera, es posible adoptar diferentes tipos de 

distribuciones, de acuerdo a las necesidades que 

requiera cada simulación en particular, modificando 

. 

 
Por lo tanto, en cada sección de cálculo y para cada 

intervalo de integración temporal, el modelo deter-

mina primero, con la ecuación (13) el flujo vertical 

de sedimentos ti, luego con la (15) calcula los cam-

bios temporales del nivel del lecho zb y actualiza 

los niveles del lecho zb. Sucesivamente, con la ecua-

ción (14a), determina los cambios temporales de la 

composición granulométrica del lecho fi. 

 

Modelo de tres estratos  

Simula transporte en suspensión en condiciones de 

no-equilibrio, por lo tanto, el transporte en suspen-

sión es una incógnita. Este abordaje es útil para 

simular los procesos morfodinámicos cuando en el 

aporte sólido preponderan  fracciones de sedimentos 

finos, en el rango de arenas muy finas a finas, y es 

aplicable en todos aquellos casos donde la longitud 

de adaptación del sedimento en suspensión es me-

nor que el paso de integración espacial adoptado. 

 

La corriente hídrica se divide en un estrato de 

transporte en suspensión y en un estrato de trans-

porte de fondo. Por otra  parte, el lecho del río 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 transpor-

te en suspensión es necesario distinguir entre el 

transporte sólido efectivo de la clase i-ésima, Qsi, y 

la capacidad de transporte de la misma clase, Qsci. 

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 suspensión y el estrato de transporte 

de fondo se expresa como: 
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donde B: ancho de la sección y *i: longitud de 

adaptación de la clase i-ésima, que se expresa me-

diante la siguiente fórmula (Armanini y Di Silvio, 

1988): 
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donde wsi: velocidad de caída asociada a la clase i-

ésima (m/s), u*: velocidad de corte (m/s) y a=2 d90 o 

a=0.05 h (se adopta el mínimo). 
 

La velocidad de caída asociada a la clase i-ésima se 

estima con la ecuación de Cheng (1997): 
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donde di: diámetro representativo de la i-ésima clase 

(m), D*i: diámetro adimensional, : viscosidad ci-

nemática (m2/s), s=s/: gravedad específica del 

sedimento y g: aceleración de la gravedad (m/s2). 

 

Consecuentemente, el balance de sedimentos para la 

clase i-ésima en el estrato de transporte en suspen-

sión se expresa como: 
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donde U: velocidad media de la corriente hídrica, 

qsLi: transporte en suspensión, por unidad de longi-

tud, que ingresa lateralmente. El término 

Qsi/U=CsihsB, representa la cantidad de sedimento 

almacenado en el estrato de suspensión, siendo Csi 

la concentración de sedimentos asociada a la clase i-

ésima en dicho estrato. La dispersión longitudinal 

no se tiene en consideración, por ser generalmente 

despreciable (inclusive para sedimentos muy finos), 

respecto al término que expresa el intercambio neto 

con el estrato de fondo. 

 

La ecuación de continuidad de sedimentos para la 

clase i-ésima en el estrato de transporte de fondo se 

expresa como: 

 

ibLisib
ib

q)(B
x

Q



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 (20) 

 

donde bi es el flujo vertical de sedimentos entre el 

estrato de transporte de fondo y el estrato de mezcla 

y qbLi es el transporte de fondo por unidad de longi-

tud que ingresa lateralmente. 

 

Para la derivación de la ecuación (20) se ha consi-

derado que el transporte es controlado por las con-

diciones hidrodinámicas y sedimentológicas locales, 

por lo tanto, Qbi=Qbci, donde este último es la capa-

cidad de transporte de fondo. Además, no se ha in-

corporado el gradiente temporal del almacenamien-

to por ser despreciable respecto a los restantes tér-

minos involucrados. 

 

Análogamente al modelo anterior, en el estrato de 

mezcla solo se producen flujos verticales de sedi-

mentos El balance sólido para la clase i-ésima en 

dicho estrato se expresa como: 
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donde las variables intervinientes ya han sido definidas. 

 

Introduciendo la ecuación (21b) en la ecuación 

(21a), realizando la sumatoria sobre el número total 

de clases granulométricas y sucesivamente utilizan-

do la ecuación (20) para expresar el flujo de sedi-

mentos bi, se obtiene la ecuación que describe el 

gradiente temporal del nivel del fondo como: 
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Por lo tanto, en cada sección de cálculo y para cada 

intervalo de integración temporal, el modelo deter-

mina primero, con la ecuación (19) el transporte en 

suspensión efectivo y el flujo vertical de sedimentos 
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si, después con la (20) determina el flujo vertical 

bi, luego con la (22) calcula los cambios temporales 

del nivel del lecho zb y actualiza los niveles del 

lecho zb. Sucesivamente, con la ecuación (21a), de-

termina los cambios temporales de la composición 

granulométrica del lecho fi. 
 

Ecuaciones de transporte de sedimentos  

El modelo calcula la capacidad de transporte frac-

cional de sedimentos con cualquiera de las siguien-

tes cuatro ecuaciones: i) Engelund y Hansen (1967), 

ii) Di Silvio (1983), iii) Van Rijn (1984) y iv) Me-

yer-Peter y Müller (1948), todas modificadas para 

calcular el transporte de sedimentos no uniformes 

por fracciones granulométricas (Basile, 2000b). La 

división del transporte total, en fondo y suspensión, 

se realiza con la relación de transportes de Van 

Rijn. 
 

Ecuación de Engelund y Hansen modificada 

La ecuación de Engelund y Hansen (1967), modifi-

cada para sedimentos heterogéneos (Basile, 2000b) 

se expresa como: 

  
ioi*
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fieh3
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donde s=s/ es la gravedad específica del sedimen-

to, siendo s la densidad del sedimento y  la densi-

dad del agua; g es la aceleración de la gravedad; eh 

es un coeficiente de proporcionalidad que puede ser 

especificado por el usuario y cuyo valor original es 

0.05; u* es la velocidad de corte u*=(b/)0.5, siendo 

b la tensión de corte sobre el fondo (b=gRSb); fi 

es la fracción correspondiente a la clase i-ésima 

presente en el lecho, Cf es el factor de fricción 

Cf=U/u*, siendo U la velocidad media de flujo. 

 

En (23) *i es la tensión de corte adimensional refe-

rida a la partícula de diámetro di y oi es el coefi-

ciente de protección-exposición correspondiente a la 

clase i-esima: 
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con dm: diámetro medio aritmético de la distribución 

granulométrica del sedimento del lecho: 
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La corrección de la tensión de corte adimensional 

referida a una partícula de diámetro di es expresada 

en la ec. (23) mediante el producto de las ecs. (24) y 

(25), es decir: oi*

.corr

* ii
 . El exponente b en (25) 

puede adoptar valores comprendidos entre 0 y 1. 

Dichos valores establecen dos comportamientos 

extremos del transporte:  

 

i) 
ii

corr
oib *

.
*10   : No existen efec-

tos de protección-exposición, es decir, no existe 

interacción entre partículas de diámetros diferentes, 

razón por la cual cada partícula conserva la movili-

dad intrínseca sugerida por su diámetro absoluto y 

el transporte es completamente selectivo. En este 

caso se observa un fuerte desvío de la composición 

del transporte hacia partículas finas y un incremen-

to del transporte global. 

 

ii) m
corr

mioi i
ddb *

.
*1   : Los efectos 

de protección-exposición son tan fuertes que anulan 

completamente la movilidad intrínseca sugerida por 

el diámetro absoluto de cada partícula, conduciendo 

a la condición de igual movilidad (Parker, 1992). 

Con respecto a la situación analizada anteriormente, 

en este caso se observa que la composición del 

transporte es idéntica a la del fondo y que el trans-

porte global es drásticamente reducido.  
 

El coeficiente de protección-exposición simula una 

disminución (aumento) de la tensión de corte adi-

mensional para aquellas partículas que presentan 

diámetros menores (mayores) que un determinado 

diámetro de referencia. En la presente formulación 

el diámetro de referencia es igual a dm, para el cual 

no es necesaria ninguna corrección. 
 

División del transporte total en fondo y suspensión 

En el modelo de dos estratos, la continuidad de se-

dimentos se resuelve considerando la capacidad de 

transporte en suspensión y de fondo, agregadas en 

Qti. Resulta útil dividir Qti en capacidad de transpor-

te de fondo y en suspensión. Por un lado, esto es útil 

ya que generalmente, para calibrar las fórmulas solo 

se tienen datos medidos de uno de ellos (usualmente 

de transporte en suspensión).  
 

Por otro lado, en el modelo de tres estratos, se re-
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quiere estimar la capacidad de transporte en suspen-

sión, la cual puede ser distinta del transporte en 

suspensión efectivo (el cual es una incógnita en di-

cho modelo), mientras que, el transporte de fondo se 

supone igual a la capacidad de transporte.  
 

Por lo tanto, en el modelo la capacidad de transpor-

te total de la clase i-ésima Qti se divide en fondo y 

suspensión en función de la relación de transportes 

de fondo y suspensión rtbsi de Van Rijn (1984): 
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donde b=0.005 y s=0.012 (valores originales). Si 

se cuentan con mediciones, los mismos pueden ser 

especificados por el usuario a los fines de calibrar 

las ecuaciones. Si para la simulación se selecciona 

el modelo de dos estratos: Qbi=Qbci y Qsi=Qsci. En 

cambio, si se adopta el modelo de tres estratos: 

Qbi=Qbci y Qsi es una incógnita, que se determina a 

partir del balance en el estrato de transporte en sus-

pensión. 

Ecuación de Di Silvio modificada 

La ec. de Di Silvio (1983) implementada en el mo-

delo, fue desarrollada a partir de la relación entre el 

transporte adimensional de Einstein y la potencia 

cúbica de la tensión de corte adimensional. Elimi-

nando la profundidad de esta última, mediante el 

uso de la ecuación de resistencia de Manning-

Strickler, el transporte fue expresado como una fun-

ción del caudal líquido Q, la pendiente del fondo Sb, 

el ancho de la sección transversal B y el diámetro 

del sedimento d. La versión original para sedimen-

tos uniformes fue verificada con datos de campo y 

sucesivamente modificada para sedimentos hetero-

géneos introduciendo la fracción fi referida a la cla-

se i-esima y un coeficiente de protección-

exposición. En la versión para sedimentos hetero-

géneos, dada por Di Silvio y Brunelli (1989), la 

misma se expresa como: 
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donde los coeficientes adoptan los siguientes valo-

res: m=1.8, n=2.1, p=0.8, q=1.2 y ds=0.08. El coe-

ficiente de protección-exposición es determinado 

con la ec. (25). El transporte Qti es dividido en fon-

do y suspensión mediante las ecs. (28) y (29). 

 

Ecuaciones de Van Rijn modificadas  

Para determinar el transporte total de sedimentos en 

el modelo, se modificaron las versiones simplifica-

das de las ecs. de transporte de fondo y en suspen-

sión de Van Rijn (1984), mediante la corrección de 

la velocidad media crítica de cada partícula: 
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donde b=0.005 y s=0.012 (valores originales) y el 

transporte total se obtiene como: Qti=Qbi+Qsi. Si se 

cuentan con mediciones, los mismos pueden ser 

especificados por el usuario a los fines de calibrar 

las ecuaciones. 

 

La velocidad media crítica corregida para la clase i-

ésima se expresa como: 

cici
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con Uci velocidad media crítica, referida a la movi-

lidad del diámetro absoluto di, determinada con: 
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  ici*ci* dg1su    (36) 

 

donde u*ci es velocidad de corte crítica para la i-

ésima clase. 

 

En (36) la tensión de corte adimensional crítica de la i-

ésima clase se estima con la ecuación parametrizada de 

la curva de Shields propuesta por Basile et al. (2016): 
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con D*i: diámetro adimensional dado por la ec. 

(18b) El transporte total Qti es dividido en fondo y 

suspensión mediante las ecs. (28) y (29), que tienen 

origen a partir justamente de las ecs. (31) y (32). 

 
Ecuación de Meyer-Peter y Müller modificada  

En aquellos casos donde el transporte de fondo es 

predominante, en el modelo se puede seleccionar la 

ecuación de Meyer-Peter y Müller (1948), adaptada 

para calcular el transporte por clases granulométri-

cas, corrigiendo la tensión de corte adimensional 

crítica mediante el coeficiente de protección-

exposición de Eguiazaroff (1965) e introduciendo la 

fracción fi correspondiente a cada clase, Basile 

(2000b). 
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donde el subíndice i está indicando la i-ésima clase 

en que se divide la distribución granulométrica del 

sedimento del lecho (i=1,2,...,N) y ci es el coefi-

ciente de protección-exposición de Egiazaroff 

(1965), modificado por Ashida y Michiue (1971): 
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El coeficiente dado por la ec. (41) producirá un au-

mento de la tensión de corte adimensional crítica 

para aquellas partículas que presentan valores de la 

relación de diámetros di/dm≤0.4 y una disminución 

de la misma para di/dm>0.4, respecto a la tensión de 

corte adimensional crítica que sugiere su diámetro 

absoluto. El coeficiente de proporcionalidad mpm 

puede ser ajustado si se cuentan con mediciones. 

Wong y Parker (2006a), analizaron los datos origi-

nales de MP&M (solo los correspondientes a lecho 

plano) y propusieron un valor de 4.93 para mpm  y 

de 1.6 para el exponente del término de exceso de 

tensión de corte adimensional, es decir, ligeramente 

superior al valor original de 1.5.  

 

La ecuación de MP&M se utiliza en el modelo 

cuando el transporte de fondo es predominante y se 

adapta a las condiciones hidrosedimentológicas lo-

cales del río, con longitudes de adaptación menores 

al paso de integración espacial de la simulación. Por 

lo tanto, siempre se utiliza en conjunción con la 

selección del modelo de dos estratos. Dado que el 

transporte Qti determinado con la ec. (38) se asocia 

integralmente al transporte de fondo, en este caso 

no se realiza ninguna división de dicho transporte. 

 
Aporte lateral de sedimentos desde afluentes 

El modelo permite representar el ingreso de trans-

porte ordinario y extraordinario de sedimentos des-

de los afluentes. Tales modalidades de ingreso de-

penden de las características morfo-

sedimentológicas de los tramos terminales de cada 

afluente.  

 

Caso TL1: Representa el ingreso de transporte ordi-

nario, el cual se verifica cuando no existen desliza-

mientos en el afluente. En este caso, el ingreso late-

ral de sedimentos, transportados por la corriente 

hídrica de un afluente, es calculado mediante la 

ecuación de transporte en función de los parámetros 

hidrodinámicos y de las características sedimento-

lógicas locales del tramo final del mismo (Di Silvio, 

1989a,b; 1992b; Di Silvio y Peviani, 1991).  

 
El procedimiento de cálculo consiste en considerar 

el caudal líquido generado por transformación llu-

via-caudal o asignado, la rugosidad y la morfología 

del cauce del afluente en su tramo terminal, con los 

cuales se determinan los parámetros hidráulicos 

(profundidad, velocidad y tensión de corte sobre el 

lecho). Sucesivamente, en función de la composi-

ción granulométrica del lecho del afluente, se calcu-

la el transporte de sedimentos que ingresa lateral-

mente y se agrega al transporte del curso principal. 
 

Caso TL2: Representa el ingreso de transporte extraor-

dinario (tipo I), el cual se aplica cuando se verifican 

deslizamientos en un afluente cuya pendiente es 

Sb<15%. En este caso, el ingreso lateral de sedimentos 

se calcula con la ecuación de transporte de sedimentos, 

asumiendo que la composición granulométrica del fon-

do del afluente, en su tramo terminal, inmediatamente 

después de ocurrido un deslizamiento, es igual a aque-

lla que posee el sedimento que constituye el cuerpo del 

deslizamiento. La composición 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 
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el hidrograma que ingresa al curso principal. 

 

Caso TL3: Representa el ingreso de transporte ex-

traordinario (tipo II), mediante el cual es posible 

simular el ingreso de transporte bajo forma de flujo 

de detritos proveniente de un afluente. Esto se veri-

fica cuando se produce un deslizamiento en un 

afluente cuya pendiente es mayor que 15-20% (Ta-

kahashi, 1981; Wang et al., 1999). En este caso, la 

composición granulométrica del fondo del curso 

principal, en la zona de la confluencia, es modifica-

da asumiendo que la misma es igual a la composi-

ción del material que ingresa. Se asume además una 

tasa de entrada constante del flujo de detritos (Di 

Silvio, 1989a,b; Di Silvio y Peviani, 1991). 
 

Tratamiento de sectores no aluviales del cauce 

En los sectores no aluviales del río (con afloramien-

tos rocosos en el fondo), el modelo no permite que 

la erosión, del sedimento eventualmente depositado 

previamente, progrese por debajo del nivel del fon-

do rocoso en el tramo especificado.  
 

Mapeo estratigráfico de los depósitos del cauce 

Los procesos de sedimentación dan lugar, sobre 

todo bajo condiciones hidrológicas y sedimentológi-

cas fuertemente variables en el espacio y en el tiem-

po, a fenómenos de estratificación de los depósitos. 

Para contemplar este proceso, el modelo almacena 

la "historia deposicional”, en función de niveles del 

lecho y composiciones granulométricas, para que en 

el caso de eventuales erosiones de los mismos, se 

asigne correctamente la composición granulométri-

ca para el cálculo del transporte de cada clase. 

Representación de las secciones transversales 

 

Las secciones transversales se representan en el 

modelo como se observa en la Figura 2. Los datos a 

suministrar son los anchos de fondo para el cauce 

central y las zonas laterales de expansión, las rela-

ciones H/V para los taludes del canal central y para 

los laterales y la altura de margen llena del cauce 

central (Hbf).  

 

 

 

 

 

 
Figura 2. Esquematización de una sección transversal genéri-

ca. 

 

De esta manera es posible representar una variedad 

de secciones transversales, desde compactas trian-

gulares, cuadrangulares, rectangulares y trapezoida-

les; hasta estas mismas tipologías pero compuestas, 

ya sea con una o con dos zonas laterales de expan-

sión. 

 

Se especifican además, la pendiente del fondo y los 

coeficientes de rugosidad de Manning, los cuales se 

determinan a partir del d90 del sedimento del lecho. 

En los datos de entrada, a cada sección se le asigna 

un número y su progresiva dato. Las secciones rele-

vadas, que se ingresan como dato, no necesariamen-

te deben estar equidistantes según el x de cálculo, 

ya que el modelo mediante rutinas de interpolación 

genera las secciones equidistantes, según el x 

adoptado, interpolando linealmente entre dos sec-

ciones consecutivas ingresadas como dato. Lo mis-

mo hace con las demás características morfológicas 

y sedimentológicas. 

 

 

MODELO NUMÉRICO Y LÓGICA 

COMPUTACIONAL 

 

La representación de los procesos hidrológicos, hi-

drodinámicos y morfodinámicos, descriptos prece-

dentemente, son resueltos numéricamente e imple-

mentados computacionalmente en algoritmos de 

cálculo desarrollados en Lenguaje Visual Fortran 

5.0 (Basile, 2016, Basile y Riccardi, 2016). En el 

cauce principal, las ecuaciones que describen la 

hidrodinámica y la morfodinámica, se resuelven 

conjuntamente en forma cuasi-acoplada, a través de 

aproximaciones en diferencias finitas, utilizando 

esquemas de predicción-corrección. Para la fase de 

predicción se utiliza un esquema progresivo en el 

tiempo y regresivo en el espacio, mientras que, para 

la fase de corrección se aplica el esquema de 

Priessmann. Todos los parámetros físicos y numéri-

cos son provistos por el usuario y pueden ser cam-

biados a través de un archivo Excel, con extensión 

csv, de entrada de datos. El primer bloque compu-

tacional incluye la gestión de datos de entrada, la 

generación de datos en secciones de cálculo interpo-

ladas, la transformación lluvia-caudal (Hidrología), 

la inicialización de rugosidades del lecho, variables 

de flujo (Hidrodinámica) y Transporte de Sedimen-

tos en el cauce principal. 

 

El bloque computacional de Morfodinámica, se ac-

BM 

BS BD 
Hbf 

VMD 

HMD HMS 

VMS 

h 
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tiva después de la inicialización, llamando secuen-

cialmente a los bloques de Hidrodinámica y Trans-

porte de Sedimentos, de acuerdo al esquema numé-

rico de predicción-corrección, para calcular los pro-

cesos de erosión-deposición y cambios de la compo-

sición del lecho. Con tales resultados se actualizan 

en t=t0+t las rugosidades y pendientes del lecho y 

se determinan las variables de flujo y transporte de 

sedimentos, en un loop de avance temporal ascen-

dente, con adaptación dinámica del paso de integra-

ción temporal. El modelo utiliza 26 subroutinas que 

ejecutan todas las operaciones de gestión de datos, 

los cálculos y las salidas de resultados hidrológicos, 

hidrodinámicos y morfodinámicos en archivos Ex-

cel con extensión csv. 
 

 

CONDICIONES INICIALES Y AL 

CONTORNO 

 

El modelo de simulación numérica requiere condi-

ciones iniciales y al contorno. Las condiciones ini-

ciales están representadas por las características 

geométricas,  niveles del fondo, pendientes y la 

composición granulométrica, los caudales líquidos y 

los caudales sólidos; sea para el cauce principal co-

mo así también para los tramos inferiores de los 

afluentes.  

 

Las condiciones de borde están representadas por el 

hidrograma y el sedimentograma de entrada en co-

rrespondencia del contorno de aguas arriba. Asi-

mismo se requieren los hidrogramas de los afluentes 

y los respectivos ingresos laterales de sedimentos. 

Los caudales de entrada, tanto en el extremo aguas 

arriba como en correspondencia de cada afluente, 

pueden ser especificados como caudales externos o 

determinados mediante transformación lluvia-

caudal.  

 

Se puede representar el ingreso al curso principal de 

caudales líquidos y sólidos provenientes de un nú-

mero máximo de 50 afluentes, de este modo es posi-

ble simular cuencas con elevada densidad de drena-

je.  

CALIBRACIÓN DEL MODELO CON 

EXPERIMENTOS DE LABORATORIO 

 

Experimentos de Wong y Parker (W&P, 2006b) 

 

El objetivo principal de los experimentos realizados 

por Wong y Parker (2006b) fue analizar como res-

ponde morfodinámicamente el lecho de grava de un 

canal de laboratorio, ante una serie de ciclos repeti-

dos de hidrogramas. Bajo la hipótesis que, en con-

diciones de equilibrio de lecho móvil, el nivel del 

fondo permanece sustancialmente invariable para 

los distintos ciclos de hidrogramas triangulares uti-

lizados en los experimentos, los cuales se consignan 

en la  Tabla 1.  

 

El canal utilizado es de ancho B=0.5 m y longitud 

L=22.5 m. Para el sedimento utilizaron grava de diá-

metro medio geométrico dg=7.2 mm y desvío estándar 

geométrico g=1.2; con d50=7.1 mm, d90=9.6 mm y 

s=2550 kg/m3. Ulteriores detalles sobre los experi-

mentos se pueden consultar en Wong y Parker (2006b). 

 
Tabla 1: Condiciones experimentales para el ingreso de cauda-

les líquidos y sólidos (W&P, 2006b). 

Exp. 

N 

Qbase  

(m3/s) 

Qpico  

(m3/s) 

tpico  

(min) 

tbase  

(min) 

Qb  

(kg/s) 

F1-1 0.052 0.086 15 30 0.144 

F1-2 0.052 0.086 30 60 0.144 

F2-1 0.044 0.083 7.5 15 0.080 

F2-2 0.044 0.083 7.5 30 0.080 

F2-3 0.044 0.083 7.5 45 0.080 

F3-1 0.044 0.065 15 30 0.080 

F3-2 0.044 0.083 15 30 0.080 

F3-3 0.044 0.102 15 30 0.080 

 

Simulaciones numéricas 

 

El paso de integración espacial se adoptó igual a 

x=0.5 m, quedando conformadas 45 secciones de 

cálculo a lo largo del canal de 22.5 m de longitud. Los 

coeficientes de peso de los esquemas numéricos (Basile, 

2016) fueron: s=0.55, w=0.65 y w=0.5. El tiempo 

total de la simulación de cada experimento fue de 20 

hs.  
 

La curva granulométrica del sedimento adoptado en las 

simulaciones numéricas describe adecuadamente el 

sedimento utilizado en los experimentos. Los paráme-

tros estadísticos más relevantes resultan: diámetro me-

dio geométrico dg=7.18 mm y desvío estándar geomé-

trico g=1.072; con d50=7.13 mm y d90=9.6 mm.  

 

En el modelo se adoptaron 7 clases granulométricas, 

con los siguientes diámetros representativos y co-

rrespondientes fracciones: d1=4.362 mm (f1=0.03), 

d2=5.187 mm (f2=0.09), d3=6.169 mm (f3=0.29), 

d4=7.336 mm (f4=0.27), d5=8.724 mm (f5=0.215), 

d6=10.375 mm (f6=0.092) y d7=12.338 mm 

(f7=0.013). El correspondiente intervalo de clase en 
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escala  se adoptó igual a =0.25. Para el sedi-

mento se especificó, además, porosidad p=0.4 y 

densidad s=2550 kg/m3. Se adoptó el modelo de 

dos estratos, dado que la longitud de adaptación 

estimada del d1=4.362 mm, resulta *1≈0.035 m, es 

decir, mucho menor al x=0.5 m adoptado para las 

simulaciones.  Para reproducir la hidrodinámica, el 

coeficiente de rugosidad de Manning se ajustó a 

partir de los datos de caudal, pendiente de fondo y 

profundidades de flujo observadas. Dado que el mo-

delo estima dinámicamente dicho coeficiente a par-

tir del d90 del lecho (n= d90
1/6), donde =EM/26 y 

d90 (m); para reproducir los coeficientes de rugosi-

dad observados, se ajustó el parámetro EM, el cual 

varió entre 0.8 y 1.07.  

 

Dado que el transporte de sedimentos es sustan-

cialmente de fondo, se seleccionó la ecuación de 

transporte de Meyer-Peter y Müller. El coeficiente 

de proporcionalidad se ajustó para reproducir las 

mediciones de transporte, resultando valores com-

prendidos entre 1.98 y 2.85. Valores similares de 

dicho coeficiente fueron calibrados por Wong y 

Parker para simular numéricamente los experimen-

tos (mpm=2.66), si bien la ecuación de MP&M uti-

lizada por ellos, difiere ligeramente respecto a la 

implementada en TEDRI-1D7C, en el valor de la 

tensión de corte adimensional crítica: *c=0.0549 

(Wong y Parker, 2006b). 

 

Evaluación de resultados 

 

En la Tabla 2 se presentan los valores observados y 

calculados, para equilibrio de lecho móvil, de: i) 

pendiente del fondo Sb, ii) profundidades de flujo 

asociadas al caudal base y al caudal pico de los hi-

drogramas, hbase y hpico respectivamente, iii) veloci-

dades de flujo Ubase y Upico. El modelo representa las 

situaciones de equilibrio de lecho móvil en forma 

muy satisfactoria. 

 
Tabla 2: Valores observados y calculados de variables morfo-

lógicas e hidráulicas (Exp. W&P, 2006b). 

 
 

En las Figuras 3 y 4 se presenta la evolución tempo-

ral de la velocidad de flujo y del nivel del lecho cal-

culado, referido al nivel inicial, correspondientes al 

experimento F1-2, respectivamente.  
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Figura 3. Evolución temporal de la velocidad de flujo, en dis-

tintas prog. del canal, para 15 ciclos de caudales. Exp. F1-2. 
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Figura 4. Evolución temporal del nivel del lecho, referido al 

inicial, en distintas prog., para 16 ciclos de caudal. Exp. F1-2. 

 

Se observa que, efectivamente el lecho móvil de equili-

brio (alcanzado a los 780 min.) no experimenta proce-

sos acentuados de erosión o depósito, ante el tránsito de 

la serie de hidrogramas. El nivel del lecho fluctúa lige-

ramente entorno al valor zb*=0, es decir, al valor ini-

cial, manteniendo su pendiente de equilibrio. El mismo 

comportamiento, descripto anteriormente, se observa 

en las simulaciones de los demás experimentos repor-

tados en la Tabla 2. 
 

En la Figura 5 se presenta la evolución espacio-

temporal de los niveles del lecho y de la superficie libre 

del agua, referidos al nivel inicial del lecho, para la 

condición de equilibrio de lecho móvil correspondiente 

a la simulación del experimento F1-2.  
 

Se observa que el concepto de invariabilidad general 

del lecho, en términos de pendiente, se extiende tam-

bién a la pendiente de la superficie libre del agua. Idén-

tico resultado se obtiene también para el resto de los 

experimentos simulados. 
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Figura 5. Evolución espacio-temporal del nivel del lecho (zb*) y 

del agua (zw*), referidos al nivel inicial del lecho, para la condi-

ción de equilibrio de lecho móvil. Experimento F1-2. 

 

En las Figuras 6, 7, 8 y 9 se presenta la evolución 

temporal del transporte de fondo a la salida del ca-

nal, calculado y observado, para la condición de 

lecho móvil de equilibrio durante el ciclo de un hi-

drograma, correspondientes a los experimentos F1-

2, F2-2, F2-3 y F3-1. 

 
En dichas Figuras se observa un acuerdo muy satis-

factorio entre los valores calculados y el conjunto de 

mediciones realizadas durante los experimentos. 
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Figura 6. Evolución temporal del transporte de fondo a la salida del 

canal, calculado y observado, para lecho móvil de equilibrio, duran-

te el vigésimo ciclo de caudales (t=20 hs.). Exp. F1-2. 
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Figura 7. Evolución temporal del transporte de fondo, calcula-

do y observado, a la salida del canal, para lecho móvil de equi-

librio. Experimento F2-2. 
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Figura 8. Evolución temporal del transporte de fondo, calcula-

do y observado, a la salida del canal, para lecho móvil de equi-

librio. Experimento F2-3. 
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Figura 9. Evolución temporal del transporte de fondo, calcula-

do y observado, a la salida del canal, para lecho móvil de equi-

librio. Experimento F3-1. 

 

Experimentos de Soni et al. (1980)  
 

El objetivo principal de la experimentación reali-

zada por Soni et al. (1980) fue analizar como 

responde morfodinámicamente el lecho de arena 

de un canal de laboratorio, ante un ingreso de 

sedimentos superior a la capacidad de transporte 

del canal en condiciones de equilibrio. Es decir, 

representar experimentalmente el efecto de so-

brealimentación sólida en un tramo de río alu-

vial. 
 

Los experimentos se realizaron en un canal expe-

rimental de 30 m de longitud, 0.2 m de ancho y 

0.5 m de profundidad. Para materializar el lecho 

móvil del canal utilizaron arena de diámetro 

d50=0.32 mm. El mismo sedimento fue también 

utilizado para especificar la alimentación sólida 

en el extremo aguas arriba del canal.  
 

En la Tabla 3 se resumen las condiciones expe-

rimentales, correspondientes a las situaciones de 

equilibrio iniciales de los experimentos E-1 y E-

6, seleccionados para la verificación del modelo.  
 

En el experimento E-1, la relación entre el transpor-
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te de sedimentos en ingreso (Qt in.) y el transporte 

de equilibrio inicial (Qt eq.) es igual a 5, mientras 

que en el E-6, dicha relación es igual a 2.35.  Es 

decir, el transporte en ingreso se aumenta un 400% 

y un 135 % respecto al transporte del canal en equi-

librio, respectivamente. En ambos experimentos, 

tanto el caudal líquido como el transporte sólido de 

sobrealimentación en ingreso, se mantuvieron cons-

tantes. Ulteriores detalles sobre los experimentos se 

pueden consultar en Soni et al., (1980). 

 
Tabla 3: Condiciones iniciales para los experimentos de sobre-

alimentación sólida (Soni et al., 1980). RQt=Qt in./Qt eq. 
Exp. 

Nº 

Q 

(m3/s) 

Sb 

(%) 

h 

(m) 

U 

(m/s) 

Qt eq. 

(m3/s) 
RQt 

E-1 0.0040 0.356 0.050 0.400 2.42 x 10-6 5.00 

E-6 0.0071 0.236 0.085 0.417 3.32 x 10-6  2.35 

 

Simulaciones numéricas 

 

En las simulaciones numéricas realizadas, las en-

tradas de agua y sedimento, en el contorno aguas 

arriba del modelo, se especificaron de acuerdo a los 

valores consignados en la Tabla 3.  

 

Para las simulaciones se adoptó una curva granulo-

métrica del sedimento del lecho que reproduce ade-

cuadamente el sedimento utilizado en los experi-

mentos. Los parámetros estadísticos más relevantes 

resultan: diámetro medio geométrico dg=0.32 mm y 

desvío estándar geométrico g=1; con d50=0.32 mm 

y d90=0.324 mm.  

 
Se adoptaron 7 clases granulométricas, con los si-

guientes diámetros representativos y correspondien-

tes fracciones: d1=0.3132 mm (f1=0.02), d2=0.3153 

mm (f2=0.08), d3=0.3175 mm (f3=0.162), d4=0.3197 

mm (f4=0.388), d5=0.3220 mm (f5=0.266), 

d6=0.3242 mm (f6=0.064) y d7=0.3265 mm 

(f7=0.06). El intervalo de clase en escala  fue igual 

a =0.01. Para el sedimento se adoptó, además, 

porosidad p=0.4 y densidad s=2650 kg/m3.  

 

El paso de integración espacial se adoptó igual a 

x=0.5 m, quedando conformadas 60 secciones de 

cálculo a lo largo del canal de 30 m de longitud. Los 

coeficientes de peso de los esquemas numéricos 

(Basile, 2016) fueron: s=0.55, w=0.65 y w=0.5. 

El tiempo total de la simulación de cada experimen-

to fue de 7200 s, con impresión de resultados cada 

450 s.  Se adoptó el modelo de dos estratos, dado 

que la longitud de adaptación estimada del d1 resul-

ta *1≈0.18 m, es decir, mucho menor al x=0.5 m 

adoptado para las simulaciones. 

En primer lugar se realizaron simulaciones para 

representar adecuadamente la hidrodinámica y el 

transporte de sedimentos en condiciones de equili-

brio del canal. A tales efectos, el coeficiente de ru-

gosidad de Manning se ajustó a partir de los datos 

de velocidad, pendiente de fondo y profundidades de 

flujo de equilibrio observadas en los dos experimen-

tos.  

 

Dado que el modelo estima dinámicamente dicho 

coeficiente a partir del d90 del lecho (n= d90
1/6), 

donde =EM / 26 y d90 (m); se ajustó el parámetro 

EM para reproducir los coeficientes de rugosidad 

observados. Los valores determinados de EM fueron 

1.533 (E-1) y 1.566 (E-6).  

 

Para estimar el transporte de sedimentos se selec-

cionó la ecuación de Engelund & Hansen, y para 

reproducir el transporte de equilibrio, se ajustó el 

coeficiente de proporcionalidad eh, resultando 

0.087 (E-1) y 0.078 (E-6). El exponente de la fun-

ción de protección-exposición se especificó igual a 

0.8. Dadas las características de cuasi-uniformidad 

del sedimento, el transporte no es sensible a este 

último parámetro. 

 

Una vez realizadas las simulaciones de equilibrio, 

se ejecutaron las simulaciones de sobrealimentación 

sólida, especificando los valores de ingreso de 

transporte indicados en la Tabla 4 y manteniendo 

invariables los parámetros determinados previamen-

te.   

 

Análisis de resultados 

 

En la Tabla 4 se presentan los valores observados y 

calculados, en condiciones de equilibrio de lecho 

móvil para la fase líquida y sólida, en ambos expe-

rimentos, de: i) pendiente, ii) profundidad, ii) velo-

cidad de flujo, iii) transporte de sedimentos.  

 
Tabla 4: Valores observados y calculados de variables morfo-

lógicas e hidráulicas (Exp. Soni et al., 1980). 

 
 

Se observa que el ajuste logrado en la representa-

ción de la situación de equilibrio inicial para los dos 

experimentos es muy satisfactorio. Para todas las 
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variables de Tabla 4, los errores relativos entre valo-

res observados y calculados son menores al 1%. A 

partir de dichas situaciones, se simularon los proce-

sos hidromorfodinámicos con sobrealimentación 

sólida en el canal. 

En las Figuras 10 y 11 se presenta la evolución 

temporal del nivel del lecho calculado, referido al 

nivel inicial, correspondientes a los experimentos 

con sobrealimentación sólida E-1 y E-6 respectiva-

mente. En ambas Figuras se observa el fuerte proce-

so de deposición de sedimentos (zb
*>0) que se pro-

paga desde aguas arriba a aguas abajo. Recién a los 

4000 s y 2000 s se empieza a sentir el efecto de ele-

vación del lecho en la progresiva 17.5 m en los ex-

perimentos E-1 y E-6, respectivamente.  

 

0

1

2

3

4

5

6

7

0 1000 2000 3000 4000 5000 6000 7000 8000

t (s)

z
b
* 

(c
m

)

x=  0.5 m x=  2.5 m

x=  5.0 m x=  7.5 m

x=10.0 m x=12.5 m

x=15.0 m x=17.5 m

 
Figura 10. Evolución temporal del nivel del lecho calculado, referi-

do al nivel inicial, en distintas progresivas. Experimento E-1. 
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Figura 11. Evolución temporal del nivel del lecho calculado, referi-

do al nivel inicial, en distintas progresivas. Experimento E-6. 

 

En el experimento E-6 la propagación de la pertur-

bación es más rápida que en el experimento E-1, 

debido sustancialmente a la mayor velocidad de 

flujo (y consecuentemente a la mayor capacidad de 

transporte) y, además, por el hecho de que la rela-

ción entre el transporte de equilibrio y el transporte 

impuesto a la entrada es igual a 2.35, es decir, 

aproximadamente la mitad que el correspondiente al 

experimento E-1, que es igual a 5. Esto se traduce 

en una adaptación más rápida del lecho a las condi-

ciones de transporte impuestas en el contorno aguas 

arriba. 
 

Lo descripto anteriormente puede observarse, en 

detalle, en las Figuras 12 y 13, donde se presenta 

la evolución espacial del nivel del lecho calcula-

do y observado, referidos al nivel inicial, para 

tres tiempos diferentes. 
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Figura 12. Evolución espacial del nivel del lecho, observado y 

calculado, referido al nivel inicial, para distintos tiempo de 

cálculo (hasta t=2400 s). Experimento E-1. 
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Figura 13. Evolución espacial del nivel del lecho, observado y 

calculado, referido al nivel inicial, para distintos tiempo de 

cálculo (hasta t=4500 s). Experimento E-6. 

 

En dichas Figuras se nota que el modelo reproduce 

satisfactoriamente los niveles del lecho observados. 

En particular, la evolución correspondiente al expe-

rimento E-1 es muy bien representada, mientras 

que, para el experimento E-6, si bien los resultados 

son satisfactorios, se observa una ligera tendencia a 

sobrestimar los niveles medidos para t>4500 s. 
 

 
APLICACIÓN DEL MODELO EN LA 

CUENCA DEL ARROYO MAREA 

 
La cuenca del Aº Marea (Figura 14, arriba) se en-

cuentra en la denominada Patagonia extra-andina, 

en la Provincia del Chubut (Argentina) y drena un 

área de 187 km2. El curso principal, a lo largo de 41 

km, recibe el aporte de numerosos afluentes. El 

inicio del curso principal se ubica en cota 385 m 

(s.n.m.m) y desemboca en la Bahía Bustamante a 
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cota 4 m (s.n.m.m). El perfil de los suelos cuenta 

con un epipedón ócrico (horizonte A) de 10 cm de 

espesor, desprovisto de materia orgánica y de textu-

ra franco arenosa. A partir de los 10 cm se reconoce 

un B2 argílico, muy bien expresado, de textura 

franco arcillo arenosa; inmediatamente aparece un 

B3 de textura franco arcillo arenosa. Desde los 50 

cm de profundidad y sobre un material más antiguo 

se encuentra un horizonte C de textura franco are-

nosa. 
 

La vegetación en esta región es de tipo xerófila 

compuesta en su mayoría por arbustos de bajo ta-

maño. Los sedimentos del lecho consisten en arena 

con grava en la parte terminal del arroyo, como se 

muestra en la Figura 14 (abajo). Mientras que, en 

los tramos medios y altos se encuentran sedimentos 

heterogéneos mas gruesos, con variada composición 

de arenas, gravas y cantos rodados (Basile et al., 

2013). 
 

 
Figura 14. Cuenca Aº Marea (arriba.) y Sedimentos del lecho 

cerca de la desembocadura (abajo). 

 

Simulación numérica para lluvia de R=50 años 
 

Se simuló un evento de crecida asociado a una llu-

via de recurrencia 50 años. La lluvia de diseño de 

71 mm se determinó a partir del estudio estadístico 

de datos pluviométricos (Estación Comodoro Riva-

davia Aero, SMN).  El CN se adoptó igual 85, acor-

de a los suelos de la cuenca. Para la transformación 

lluvia-caudal se seleccionó el HUI de Nash. Dado 

que se trata de una cuenca no aforada, los paráme-

tros n y K se estimaron a partir de la morfología de 

cada subcuenca (Basile, 2016). El transporte de se-

dimentos se evaluó con la ecuación de Engelund y 

Hansen. Para representar el sedimento del lecho se 

adoptaron 7 clases granulométricas, cuyos diáme-

tros representativos fueron: d1=0.125 mm, d2=0.5 

mm, d3=2 mm, d4=8 mm, d5=32 mm, d6=128 mm y 

d7=512 mm. Con intervalo de clase =2. La poro-

sidad del sedimento se adoptó igual a 0.4 y la densi-

dad 2650 kg/m3. La cuenca se subdividió en 11 sub-

cuencas (ver Figura 14) y las entradas de sedimen-

tos desde los afluentes se tipificaron como transpor-

te ordinario (Caso TL1). Los datos morfo-

sedimentológicos fueron recabados de información 

existente (Basile et al., 2013). El paso de integra-

ción espacial fue x=250 m, quedando conformadas 

164 secciones de cálculo. Se adoptó el modelo de 

tres estratos, dado que la longitud de adaptación 

estimada del d1=0.125 mm, resulta *1≈315 m, es 

decir, mayor que x=250 m. Los coeficientes de 

peso de los esquemas numéricos fueron S=0.55, 

s=0.5, W=0.65 y W=0.5. El tiempo total de la 

simulación fue de 36 hs, con impresión de resulta-

dos cada 0.5 hs. 

 

Evaluación de resultados 

 

En la Figura 15 se presentan los hidrogramas simu-

lados, en diferentes progresivas a lo largo del cauce 

principal. Se observa que el caudal pico, a la salida 

de la cuenca (progresiva 41 km), es del orden de 

250 m3/s, y se alcanza a las 6.9 hs., a partir del 

tiempo inicial t=0 hs. 
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Figura 15. Hidrogramas calculados en distintas progresivas a 

lo largo del cauce principal. 
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Los coeficientes de rugosidad de Manning, calcula-

dos dinámicamente en función del d90, variaron 

entre 0.032 y 0.056 s/m1/3.  

 

Un caudal pico similar (220 m3/s) fue obtenido apli-

cando el modelo HEC-HMS (USACE, 2010), para 

misma lluvia y CN, y utilizando el HUS del SCS 

para la transformación lluvia-caudal y el método de 

Muskingum para la propagación de caudales (Basile 

et al., 2013).  

 

En la Figura 16 se observa la evolución temporal 

del transporte total de sedimentos (fondo + suspen-

sión), sumado sobre el número total de fracciones, 

en diferentes progresivas a lo largo del cauce. 
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Figura 16. Evolución temporal del transporte total de sedimen-

tos en diferentes progresivas a lo largo del cauce. 

 

En la Figura 17 se presenta la evolución temporal 

del nivel del lecho, respecto al nivel inicial, para 

diferentes progresivas.  

 

Se observan procesos de erosión (zb
*<0) y depósito 

(zb
*>0) a lo largo del tramo durante la propagación 

de la crecida. 
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Figura 17. Evolución temporal del nivel del lecho, respecto al 

nivel inicial, en diferentes progresivas a lo largo del cauce. 

 

Los procesos de erosión o depósito del lecho, se aso-

cian a los diferentes gradientes espaciales del volu-

men transportado acumulado de sedimentos, que se 

presenta en la Figura 18. Gradientes positivos (ne-

gativos) se asocian a erosiones (depósitos).  

 

Simulación numérica a largo plazo  
 

El modelo ha sido implementado también para ana-

lizar la evolución a largo plazo del lecho del Aº 

Marea, en correspondencia con la sección donde se 

ha proyectado el emplazamiento de uno de los puen-

tes de la RP1 tramo Caleta Córdova - Camarones.   
 

A tales efectos se modeló el tramo terminal de 7.25 

km de longitud.  
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Figura 18. Evolución espacial del volumen transportado acu-

mulado de sedimento para diferentes tiempos. 

 

En la Figura 19 se observa una imagen de detalle 

del tramo (aproximadamente 2 km) donde se indi-

can las nuevas progresivas adoptadas (Progresiva 0 

se corresponde con el extremo aguas arriba del tra-

mo de 7.25 km). En dicha Figura, el puente proyec-

tado se ubicaría en la progresiva 6.85 km. 

 

5.15 km

5.45 km

N

6.00 km

6.40 km

6.85 km

5.15 km

5.45 km

NN

6.00 km

6.40 km

6.85 km

 
Figura 19. Imagen de aproximadamente 2 km del tramo simu-

lado a largo plazo, con indicación de progresivas. 
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A los fines de determinar la evolución a largo plazo, 

de la zona de emplazamiento del puente, se simula-

ron los procesos morfodinámicos del tramo terminal 

durante un período de 50 años.  
 

El Aº Marea  se tipifica como de tipo intermitente, 

propio de climas semiáridos, donde solo circula 

caudal durante la estación de lluvias, es decir, du-

rante el período del año sin lluvias el caudal es nu-

lo.  

 

Teniendo en cuenta esto, los caudales de entrada al 

tramo, para el período de 50 años, se generaron con 

el modelo a partir de transformación lluvia-caudal, 

empleando una serie de eventos de lluvias de recu-

rrencia: 1.15, 1.25, 1.5, 2, 5, 10, 25 y 50 años y, por 

simplicidad, la condición antecedente se mantuvo 

invariada para cada evento.  

 

Sucesivamente, los hidrogramas generados se dis-

tribuyeron aleatoriamente, utilizando la función 

Aleatorio.Entre de Excel©, en el tiempo total de 50 

años, como se observa en la Figura 20. 
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Figura 20. Caudales de entrada al tramo terminal del Aº Marea. 

 

El transporte de sedimentos se determinó con la 

ecuación de Engelund y Hansen, con eh= 0.05 y b= 

0.8. El sedimento del lecho se representó con 6 

fracciones, asignando a la fracción 7 (d7=512 mm) 

un valor nulo (f7=0), dado que en el lecho del tramo 

terminal no se encuentra presente dicha clase gra-

nulométrica. Los diámetros representativos fueron: 

d1=0.125 mm, d2=0.5 mm, d3=2 mm, d4=8 mm, 

d5=32 mm, d6=128 mm. Con intervalo de clase 

=2. La porosidad del sedimento se adoptó igual a 

0.4 y la densidad 2650 kg/m3. 

 
El paso de integración espacial se adoptó igual a 

x=50 m, quedando conformadas 145 secciones de 

cálculo. Se adoptó el modelo de tres estratos, dado 

que la longitud de adaptación estimada del d1 resul-

ta *1≈290 m, es decir, mayor al x=50 m adoptado 

para las simulaciones. Los coeficientes de peso de 

los esquemas numéricos (Basile, 2016) fueron: 

S=0.55, S=0.5, W=0.65 y W=0.5. 

   

Análisis de resultados 

 
En la Figura 21 se presenta la evolución temporal 

del caudal en las prog. 6.45 km y 6.85 km (sección 

de emplazamiento del puente proyectado). En esta 

simulación, el coeficiente de rugosidad de Manning, 

calculado dinámicamente en función del d90, varia-

ron entre 0.030 y 0.032 s/m1/3. 
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Figura 21. Hidrogramas calculados en dos progresivas a lo 

largo del cauce principal. 

 

En las Figuras 22 y 23 se observan la profundidad 

de flujo y la velocidad media (durante los períodos 

activos del cauce) en las secciones 6.45 km y 6.85 

km, respectivamente. La primera localizada en una 

zona de expansión del cauce y la segunda en una 

zona de contracción de flujo, lo cual explica los di-

ferentes valores de profundidad y velocidad de flujo. 
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Figura 22. Evolución temporal de la profundidad de flujo, 

calculada en dos progresivas a lo largo del cauce principal. 
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Figura 23. Evolución temporal de la velocidad de flujo, calcu-

lada en dos progresivas a lo largo del cauce principal. 

 
En la Figura 24 se presenta la evolución temporal del 

transporte total de sedimentos, los cuales evidencian 

gradientes espaciales positivos entre dichas secciones. 
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Figura 24. Evolución temporal del transporte total de sedimen-

tos en diferentes progresivas a lo largo del cauce principal. 

 

En la Figura 25 se presenta la evolución espacial de 

la variación del nivel del lecho, respecto al nivel 

inicial, a lo largo del tramo de 2.2 km, comprendido 

entre progresivas 5 km y 7.2 km.  

 

El puente proyectado se ubicaría en la Progresiva 

6.85 km, en una zona de evidente contracción de 

flujo, donde se observa un descenso del nivel del 

lecho, el cual tiende asintóticamente a estabilizarse 

al cabo de los 50 años de simulación, con una varia-

ción del orden de los -0.13 m (negativo al tratarse 

de una erosión).  

 

-0.15

-0.1

-0.05

0

0.05

0.1

0.15

5 5.2 5.4 5.6 5.8 6 6.2 6.4 6.6 6.8 7 7.2

Progresiva, x (km)

z
b

*  
(m

)

t=  5 años t=10 años

t=20 años t=30 años

t=40 años t=50 años

 
Figura 25. Evolución espacial del nivel del lecho, respecto al 

nivel inicial, a largo plazo. 

 

Por otra parte, las secciones correspondientes a las 

máximas expansiones presentan deposiciones de 

sedimentos, resultando valores positivos de zb
* del 

orden de los 0.14 m.  
 

Como mencionado anteriormente, los procesos de 

erosión o depósito del lecho, reportados en Figura 

25, se asocian a los diferentes gradientes espaciales 

del volumen transportado acumulado de sedimentos, 

que se presenta en la Figura 26, los gradientes posi-

tivos (negativos) se asocian a erosiones (depósitos).  
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Figura 26. Evolución espacial del volumen de transporte total 

acumulado de sedimentos, para diferentes tiempos. 

 

Es interesante observar como evoluciona temporal-

mente el nivel del lecho, en algunas secciones ca-

racterísticas del tramo, hasta alcanzar los valores 

finales de erosión o deposición que se muestran en 

la Figura 25.  

 

Por ejemplo, en las Figuras 27 y 28 se presentan las 

evoluciones temporales del nivel del lecho, respecto 

al nivel inicial, en diferentes secciones sujetas a 

erosión y deposición, respectivamente.   

 

En la Figura 27 se observa que, si bien a escala in-

ter-anual la tendencia es a la erosión, con una dis-

minución en su gradiente temporal; a escala intra-

anual, es decir, durante el tránsito de las distintas 

crecidas, el lecho exhibe un proceso de erosión-

deposición. El valor final de zb
* en las progresivas 

6.80 km y 6.85 km es del orden de -0.13 m y -0.14 

m, respectivamente. 

 

El mismo comportamiento se observa en la Figura 28, 

pero para el caso de una tendencia general a la deposi-

ción. En este caso, el valor final de zb
*, que se alcanza 

al cabo de 50 años, en la progresiva 6.45 km (en una 

zona de evidente expansión de flujo) es del orden de 

0.14 m. 
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Figura 27. Evolución temporal del nivel del lecho, respecto al 

nivel inicial, en diferentes secciones sujetas a erosión. 
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Figura 28. Evolución temporal del nivel del lecho, respecto al 

nivel inicial, en diferentes secciones sujetas a deposición. 

 

En las Figuras 29, 30, 31 y 32 se presenta la evo-

lución espacial de la composición del lecho co-

rrespondiente a las fracciones de mayor presencia 

en el lecho, f2 (d2=0.5 mm), f3 (d3=2 mm), f4 (d4, 

8 mm) y f5 (d5, 32 mm). Se observa que al cabo 

de 50 años, la composición es ligeramente más 

fina, es decir, se verifica un aumento de las frac-

ciones asociadas a las clases de menor diámetro 

(d2 y d3) y una disminución de las fracciones co-

rrespondientes a los de mayor diámetro (d4 y d5). 
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Figura 29. Evolución espacial de la composición del lecho 

(fracción f2 asociada a d2=0.5 mm) a largo plazo. 
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Figura 30. Evolución espacial de la composición del lecho 

(fracción f3 asociada a d3=2 mm) a largo plazo. 
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Figura 31. Evolución espacial de la composición del lecho 

(fracción f4 asociada a d4=8 mm) a largo plazo. 
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Figura 32. Evolución espacial de la composición del lecho 

(fracción f5 asociada a d5=32 mm) a largo plazo. 

 

 
CONCLUSIONES 

 

El modelo TEDRI-1D7C constituye una herramien-

ta robusta y eficiente para simular numéricamente, 

en forma integral a escala de cuenca, los procesos 

hidrológicos, hidrodinámicos y morfodinámicos, en 

ríos aluviales con lechos de sedimentos no-

uniformes y pendientes superiores a 0.002. El mo-

delo fue verificado en cuencas reales, con crecidas 

de diseño extraordinarias, a corto y largo plazo, y 

con experimentos de laboratorio; reproduciendo en 

ambos casos la hidro-morfodinámica en forma muy 

satisfactoria.  

 
En las simulaciones de los experimentos de Wong 



Modelación Matemática Hidro-Morfodinámica a Escala de Cuenca en Ríos con Lechos de Sedimentos No-Uniformes 

48 

& Parker (2006b) se observa que, efectivamente el 

lecho móvil de equilibrio del canal no experimenta 

procesos acentuados de erosión o depósito, ante el 

tránsito de la serie de hidrogramas impuestos. El 

nivel del lecho fluctúa ligeramente entorno al valor 

inicial, manteniendo su pendiente de equilibrio. 

Cabe aclarar que esto es debido sustancialmente a la 

configuración prismática del canal (ancho constan-

te) y al ingreso de sedimentos impuesto en el con-

torno aguas arriba igual al transporte global de cada 

hidrograma promediado sobre el tiempo de base. 

Además, se constata que la hipótesis de invariabili-

dad general del lecho, en términos de pendiente, se 

extiende también a la pendiente de la superficie 

libre del agua. 

Por otra parte, en las simulaciones de los experi-

mentos de Soni et al. (1980), el ingreso de sedimen-

tos en exceso respecto a la capacidad de transporte 

en equilibrio, aún en un canal de ancho constante, 

muestra que el proceso de sobrealimentación se tra-

duce en una deposición generalizada que se propaga 

a lo largo del canal. Es evidente que lo contrario 

ocurriría si el transporte en ingreso es en defecto.  

 

En la simulación a largo plazo, del tramo final del 

Aº Marea, se observa que, si bien a escala inter-

anual la tendencia en las secciones en contracción 

(expansión) es a la erosión (deposición), con una 

disminución en su gradiente temporal; a escala in-

tra-anual, es decir, durante el tránsito de las distin-

tas crecidas anuales, el lecho exhibe un proceso de 

erosión-deposición. Por lo tanto, la erosión (o depo-

sición) asintótica final se alcanza a través de ciclos 

repetidos de erosión y depósito. 

 

El modelo puede ser aplicado en el estudio de pro-

cesos de erosión-deposición de sedimentos, para el 

proyecto de fundaciones de puentes, defensa de 

márgenes, localización de obras de toma, ingreso de 

sedimentos a embalses, medidas de mitigación con-

tra el transporte excesivo, etc., es decir, en todos 

aquellos casos donde es necesario determinar los 

procesos hidrológicos, hidrodinámicos y los proce-

sos asociados de transporte y erosión-sedimentación 

general del río, en el sitio de emplazamiento de las 

obras.  
 

Asimismo, el modelo puede ser implementado para 

determinar condiciones de borde, en cualquier tra-

mo del río que se requiera, en vistas a la aplicación 

de modelos más sofisticados, con mayor grado de 

complejidad y mayor nivel de detalle (2D o 3D).  
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