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ESTIMACION DE LA FUSION NIVAL MEDIANTE UN MODELO DE BALANCE
ENERGETICO

1. Introduccién

La fusién del manto nivoso constituye una de
las fases fundamentales del ciclo hidrolégico del
agua en zonas de alta montafia, donde predomina
el régimen nival Para conseguir un éptimo apro-
vechamiento de las reservas de agua contenidas en
forma de nieve en estas cuencas es necesario, en
primer lugar, una correcta evaluacién de este con-
tenido al comienzo del perfodo de fusién y en se-
gundo lugar, conocer a qué ritmo se produce este
fendmeno. En este trabajo se intenta hacer una
aproximacion al segundo aspecto, esto es, a la mo-
delizacién de la fusidn nival, la cual resulta ser una
funcién exclusiva de pardmetros meteoroldgicos.

Al tratarse la fusién de un proceso termodind-
mico, la unica manera correcta de abordar este
problema es mediante métodos que evahien el ba-
lance energético de la nieve. Ahora bien, debido a
la complejidad de los fenémenos que tienen lugar
en el seno del manto esto resulta en ocasiones im-
posible de aplicar si no se dispone de una gran va-
riedad de datos de entrada muchos de los cuales
no se miden habitualmente de forma sistemitica,
por lo que en la mayorfa de las ocasiones se utili-
zan de forma operativa modelos o métodos mu-
cho mids sencillos y que por lo comin toman la
forma de modelos de grados-dfa y que previamen-
te han sido calibrados, bien por medidas de fu-
sién, bien por modelos de balance energético.

2. Descripcién del modelo

Teniendo en cuenta que la mayor parte del in-
tercambio energérico tiene lugar a través de la su-
perficie de la nieve, consideraremos la capa de nie-
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ve dividida en una capa superficial de 10 cm de
espesor y el manto propiamente dicho. Nos ocu-
paremos del balance de energfa de la capa supe-
rior, que serd la que origine una determinada fu-
sién superficial en el caso de que exista un exceso
de energfa, despreciaremos los procesos de perco-
lacién y rehielo en el seno del manto nivoso.

Escribiendo la ecuacién del balance energético
para un elemento de superficie unidad en esta
capa:

RN + Fsen + Flat + QR + Qcond + Aqup - fP‘ = O [1]

donde:
R, es el balance neto de radiacién (onda corta
y larga).
F.. es el flujo de calor sensible intercambiado
con la atmdsfera.
F,. es el flujo de calor latente debido a la eva-

lat

poracidn o condensacion del vapor de agua.
Qg es el calor aportado por las precipitaciones.
Qcona €5 €l calor intercambiado por conduccién
con el manto.

AQ,,, es la variacidn del contenido calorffico
de la capa superficial.

F es la fusién diaria en cm, y

f es el calor latente de fusion.

Todas las variables energéticas vienen expresa-
das en cal/cm? dfa. En consecuencia la fusion dia-
ria vendrd dada por

1
F: —E— [RN+Fsen+FIM+Q] [2]

donde hemos llamado Q = Qp + Qg + 4Q,,. Vea-
mos a continuacién cada uno de los términos de
esta ecuacion.



2.1. Balance neto de radiacion

Vendrd expresado por:
Ry = Rs + Ru - Ru [3]

Donde Rg es la irradiacidn solar absorbida por la
nieve, R,, es la irradiacidn atmosférica de onda
larga y R, la emitida por la superficie de la nieve.

La radiacién solar incidente sobre la superficie de
la nieve es en gran parte reflejada debido a Ia alta
reflectividad que ésta presenta, el resto penetra en
la nieve donde es absorbida en los primeros centf-
metros de espesor, as{f Obled (1) estima que el
80 % es absorbida en los primeros 7 u 8 cm, por lo
que nosotros supondremos que es enteramente
absorbida en la capa superficial. El albedo™ de la
nieve presenta una amplia variacién, para la nieve
fresca toma valores préximos a 0,8, aunque puede
variar en funcién en el tipo de cristal y decrece
hasta valores proximos a 0,4 al final del perfodo
de fusién. Cuando no se dispone de medidas de
radiacién incidente y reflejada resulta necesario
estimar el valor de o nosotros utilizaremos una
ecuacién de tipo exponencial en funcién del nd-
mero de dfas transcurridos desde la ultima nevada
n

o= A (1+eb) [4]

donde A y B son dos coeficientes que hemos ob-
tenido a partir de los datos tabulados por el US.
Army Corps of Engineers, resultando A =04y B
= 0,18. En estas condiciones la irradiacién solar
absorbida por la superficie de la nieve serd:

Ro=(1-a)G [5]

La nieve se comporta casi como un cuerpo ne-
gro respecto de las radiaciones de onda larga [LIi-
brouty (2)], por lo que la irradiacién emitida por
la superficie de la nieve puede estimarse a partir
de la ley de Stephan-Boltzman:

R, =0 (Ts+273) [6]

donde o = 1,17 10-"cal cmr2d- K+ v Ts es la tem-
peratura media de la superficie de la nieve.

Revista de Meteorologia, AM.E. - Junio 1985

Al contrario que la nieve, la atmdsfera no se
comporta CoOmo un Cuerpo negro, por lo que para
el cdlculo de la irradiacidon atmosférica hemos de
tener en cuenta la emisividad atmosférica ¢€,, es de-
cir:

R, =¢ .0(T, +273) [7]

donde ies la temperatura media del aire. La emi-
sividad atmosférica depende fundamentalmente
del contenido de vapor de agua de la atmdsfera y
de la nubosidad, y existen diversas expresiones
para su estimacién [Sutton (3)], siendo las mds
comunes las de:

Angstrom: €, = A — B 10~ (8]
y Brunt: ¢, =C + D Ve, [9]

ambas en funcidn de la tensién media de vapor de
agua ¢,, o bien sustituyendo ésta por el espesor de
agua eficaz u [Perrin (4)], para lo cual suele utili-
zarse la expresion de Hann :u = 0,17 ¢, Estas ex-
presiones se refieren exclusivamente a casos de
cielo despejado siendo necesario aplicar posterior-
mente un factor de correccidn en funcién de la
nubosidad. Nosotros hemos utilizado la ecuacion
propuesta por Berlianda [Llibrouty (2)]:

e,=A+BKN24+CVe (1-KN)  [10]

donde A=0,61,B=0,39 y C=0,05, N es la frac-
cién de nubosidad y K un coeficiente que depende
del tipo de nubes y que varfa desde 0,04 para las
nubes altas (Ci) a 0,24 para los estratos. En esta
ecuacion el término B K N2 intenta evaluar el
efecto de las ondas largas enviadas por las nubes y
—C VE, KN? el de las interceptadas por ellas. En el
caso de cielo despejado la ecuacién (10) se reduce
a la férmula de Brunt.

En definitiva el balance neto de radiacion se es-

cribird
Ryc(l—o)G+oe (T, + 273) — (T, + 273
(11]

2.2. Flujo de calor latente

Tanto la evaporacién como la condensacion del
vapor de agua en la superficie de la nieve repre-



senta una muy pequena cantidad en el balance hf-
drico o de masas, pero debido al elevado valor del
calor latente de sublimacién frente al de fusidn,
no pueden ser despreciados en un balance energé-
tico.

Para el cdlculo de la evaporacidn (o condensa-
cidn) seguiremos el método aerodindmico, es de-
cir:

E, =K. (1+bW)(E ~¢) [12]

con K, =0,018 cm mb-', b = 0,54 sm-' [Bengtsson
(6)] y siendo W la velocidad media del viento en
m s al nivel de 2 metros, E la tensidn de vapor
saturante sobre hielo para la temperatura media
de la superficie de la nieve y €, la tensién media de
vapor del aire.

Entonces el flujo de calor latente serd

F.=-LE, [13]
evidentemente, en caso de evaporacién la expre-
sién anterior nos proporcionard el flujo maximo
de calor latente, que s6lo se puede alcanzar en el
caso de que haya suficiente energfa disponible, es
decir E, no puede exceder de:

1
E, <E[RN+FW+Q] [14]

cuando E, sea menor, el exceso de energfa se in-
vertird en fundir una determinada ldmina de nie-
ve.

2.3. Flujo de calor sensible

En cuanto al intercambio de calor sensible en-
tre el aire y la nieve éste dependerd evidentemente
de la diferencia de temperaturas entre ambas y de
la velocidad del viento. Generalmente suele calcu-
larlse con una expresién similar a la (12).

Fo=K (1+aW) (T, - Ty) [15]

Si suponemos igualdad entre los coefic. tes
de transferencia de calor sensible y latente, el coe-
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ficiente K, puede obtenerse a partir de la relacién
de Bowen, en efecto segiin Bengtson (6).

F. T -T,
B — sen ~ 0,65 (*ﬂ ,}\)
-LE, (E,—¢) [16]

1

pero teniendo en cuenta las expresiones (12) y
(15) se obtiene que K (1 +aW)=10,65 K, L (1 +
+ bW), y si suponemos ahora que a=b = 0,54 ten-
dremos que K. = 0,65 L K,

2.4. Otros términos del balance

Por ultimo analicemos el resto de los términos
de la ecuacion de balance y que hemos englobado
bajo el simbolo Q, en el cdlculo de estos términos
hemos de hacer bastantes simplificaciones, pero la
realidad es que en conjunto sélo representan una
contribucién mfnima al balance de energfa, como
veremos mds adelante.

El calor aportado por las precipitaciones lo cal-
cularemos suponiendo que la temperatura del
agua de lluvia es igual a la temperatura media del
aire, por tanto:

Qe=1Tc, (Ta—TS) [19]

donde I es la intensidad de la precipitacién en cm

d-.

La variacién del contenido calorifico de la capa
superficial serd:

AQ,,, =0, C, Jx (TSi - TSH) [20]

donde p, es la densidad de la capa superficial, C,

la capacidad calorifica de la nieve (0,51 cal gr') y
ox el espesor de la capa (10 cm.).

La propagacidn del calor en el manto nivoso
resulta ser un proceso extremadamente complejo
debido a los cambios de estructura en los cristales
que comporta, es decir su metamorfosis, y a las di-
Versos mecarnismos que se ponen en juego: con-
duccién sélida, conveccion de aire hiimedo bajo el
efecto de un gradiente de temperatura, difusién



del vapor de agua, etc. Segin Obled (1), para un
manto isotermo la solucién de la ecuacién de con-
duccidn puede expresarse:

Qcond = Cs( (TM - TS) [2 1]

donde Ty, es la temperatura media del manto. El
coeficiente C, depende de diversos pardmetros fi-
sicos del manto, tales como su densidad, capaci-
dad calorffica y difusividad térmica efectiva, la
cual a su vez depende de la conductividad térmica
y de la concentracién de vapor. Esta difusividad
térmica efectiva & segun diversos autores [Lli-
brouty, (2), Obled (1)] puede considerarse como
constante ¢ igual a 0,004 cm? s, entonces y si-

guiendo con Obled:

oot

Cstzzpcs

Ademds de este flujo de calor intercambiado
entre el manto y la superficie, el manto recibe
por su base una cantidad de energfa procedente
de la superficie de la tierra (flujo geotérmico),
que la mayorfa de los autores cifran en 4 cal
cm2 d-'. En definitiva la temperatura del manto
cambiard de un dfa para otro, calcularemos esta
variacién mediante

_ . (Qcondj—4)
TM}-H - TM] = [23]

0 C,(H - 10)

donde H es el espesor total de la capa de nieve en
ém. Resulta evidente que ha de ser Ty, < 0°C,
por lo que en ocasiones parte del flujo geotérmico
pasard directamente a la capa superficial (o incluso
todo cuando T, = 0° C).

2.5. Ecuacidn final del balance energético

En definitiva, la ecuacién del balance de ener-
gfa para la capa superficial de la nieve se puede es-
cribir.

(1 = a) G+ g [e(T, + 273y — (Ts + 273)] +
+ LK, (1+aW)[0,65 (T, - Ts) — (Es—&)] +1
(T, = Ts) + p Cs &y (T = Ts.) + Csr (Ty = Ts) -
—tF=0 [24]
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3. Aplicacion del modelo

3.1. Datos de entrada

Nos proponemos ahora aplicar este modelo a
un punto del Pirineo oscense, concretamente a los
datos obtenidos en el observatorio instalado en el
refugio de Goriz. Este se encuentra situado dentro
del Parque Nacional de Ordesa y Monte Perdido a
una altitud de 2200 m y forma parte de la inci-
piente red nivometeoroldgica que el Centro Me-
teoroldgico del Ebro estd desarrollando en el Piri-
neo.

Para ello contamos con ciertos pardmetros me-
didos, como son: temperaturas, humedades, reco-
rrido del viento, nubosidad, insolacién, radiacién
global, precipitacién, altura de la capa de nieve y
temperatura de la superficie de la nieve. Tomare-
mos como base de tiempo para el cilculo un dfa
entre las 07 horas y las 07 horas del dfa siguiente.

La temperatura media del aire la calculamos
mediante:

T+ T 2T

ming+1 - max)

4 [25]

minj

T,=

la tensién media del vapor €, se calcula a partir de
las bandas del termohigrégrafo corregidas con las
lecturas del psicrémetro. La velocidad media del
viento se calcula a partir del recorrido total del
viento al nivel de 5 metros y posteriormente se
reduce al nivel de 2 metros sobre la superfice de
la nieve bajo la hipétesis de un perfil logarftmico
del viento. [Sutton (3)].

Quedan ahora los pardmetros al manto nivoso,
de los cuales la temperatura media de la superficie
de la nieve es el mds importante, generalmene no
se suele disponer de medidas por lo que diversos
autores la estiman suponiendo:

T=0"Ccuando T, = 0°C.
Ty=T, cuando T, < 0° C (Bengtson) o
Ty =2 T, [Harstveit (7)].

Con respecto a estas hipdtesis hay que tener en
cuenta que si bien debido a los intercambios de
calor sensible y latente, la temperatura de la super-



ficie de la nieve tiende a igualarse a la del aire (te-
niendo como limite los 0° C), los fenémenos ra-
diativos tienden a separarlas. Asf, por ejemplo, la
radiacion de onda larga emitida por la nieve hace
que en noches de cielo despejado su superficie se
enfrfe mds que el aire (en Goriz se han llegado a
medir diferencias entre ambas de 9° C por debajo
de los 0.” C), en consecuencia es necesario buscar
otras hipdtesis mds realistas que estas.

Nosotros vamos a suponer al igual que L. Rey
(8), que la temperatura mfnima de la superficie de
la nieve coincida, aproximadamente con la tempe-
ratura de la superficie de la nieve medida a las 07
horas (que es cuando se efectia esta medida en el
observatorio), a partir de esta hipéStesis vamos a
reconstruir cémo serfa la curva ideal que registra-
rfa un termégrafo que nos midiera continuamente
esta temperatura.

Durante la época de fusion T, > 0° C durante,
al menos, la gran parte del dia (t horas), lo que
hard que T valga también 0° C durante un tiempo
que vamos a suponer también t horas desprecian-
do el l6gico desfase entre ambas, desfase que por
otra parte se va a ver compensado en parte al
principio y al final del dia, en consecuencia admi-
tiremos también la hipdtesis de Bengtson y Harst-
veit para temperaturas del aire positivas. Durante
el resto del dia (24-t horas) T variard entre la

T
{

eC

b ——— -

temperatura mfnima de la nieve del dia j (T,) y los
0°C (1) y entre los 0°C y la minima del dfa si-
guiente | + 1: (T},;) (', horas) tal como se refleja en
la figura 1.

Entonces la temperatura media de la nieve la
obtendremos sin mds que ponderar:

T _1_ T+ T, t,
24

[26]
2

donde t'; y t’, (en horas) se obtienen a partir de la
banda del termégrafo.

En el caso en que t = 24 horas, es decir que
T, =2 0°C durante todo el dfaserd t’, =t, =0y
por tanto Ts= 0" C, y en el caso en que t =0 (caso
B de la Fig. 1), es decir que T, < 0° C todo el dfa,
Ts tendrfa como valor médximo la temperatura md-
xima del aire (T,,) y en este caso usaremos la si-
guiente expresion:

T+T, +2T

max

Ts=

(27]
4

Hemos procedido a calcular dfa a dfa T de esta
manera y el resultado puede apreciarse en la figu-
ra 2, junto con la marcha diaria de la temperatura
media del aire. Una vez calculada T resulta fcil
calcular Es, es decir la tensién saturante sobre hie-
lo a la temperatura Ts.

(A)

(B)

Fig. 1—Evolucion de la temperatura de la superficie de la nieve.

(A) 0 < t < 24 horas
(B) t = 0 horas
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Queda ain la temperatura media del manto.
Durante la época de fusién la temperatura de la
base del manto se mantiene en general a 0°C
[LRey (8)] como asf han puesto de manifiesto los
diversos sondeos realizados en el Pirineo el in-
vierno pasado [C. M. del Ebro (9)], con lo que la
condicién inicial que le impondremos es que ésta
varfe linealmente desde los 0° C en la base hasta
Ty, en la superficie, es decir inicializaremos el mo-
delo con una temperatura media del manto para el

dfa 1 igual a:

_ T.
T, = % (28]

Finalmente un pardmetro, importante a la hora
de evaluar el equivalente en agua de la nieve, pero
que no tiene demasiada transcendencia en el
cdlculo del balance energético, es la densidad de la
nieve, y decimos que no tiene demasiada trascen-
dencia porque unicamente interviene en el coefi-
ciente C, de la expresién [21], y la densidad de la
capa superficial en la variacién del contenido calo-
rifico de ésta [20]. Como ya hemos dicho anterior-
mente y veremos después, estos términos repre-

T 2C

otros] es el valor mds comun durante la época de

fusién.

3.2. Calcuio del balance

Hemos calculado el balance energético diario
de la superficie de la nieve en Goriz durante el pe-
rfodo de fusién de la primavera de 1982. En la fi-
gura 3 se han representado los diversos términos
del balance a lo largo del perfodo estudiado (2 de
abril al 12 de mayo). Lo primero que llama la
atencién es que no se trata de un perfodo de fu-
sién continua, y ello es debido a que se produje-
ron algunas nevadas de diferente intensidad, con-
cretamente los dfas 15, 16 y 25 de abril y los dfas
4y 5 de mayo, que hicieron, por un lado, aumen-
tar el albedo de la nieve, disminuyendo por tanto
la irradiacién solar absorbida por ella y por otra
parte légicamente fueron acompariados de bajas
temperaturas tal y como se puede apreciar en la fi-
gura 2.

En algunos de estos dfas concretos en que se
produjeros nevadas se obtiene un balance energé-
tico ligeramente negativo, lo cual es debido con
toda probabilidad a una sobreestimacién del albe-
do, que se ha supuesto 0,8 en todos los casos y

+ 8

Fig. 2—Temperaturas medias diarias del aire (?5) (Goriz, 2 abril - 12 mayo 1982).

sentan una fraccién muy pequefia frente al resto
de los términos de la ecuacién del balance. Noso-
tros hemos adoptado un valor medio de 0,425 gr
cm™ que seguin diversos autores [L. Rey (8) y
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muy probablemente debe ser inferior en el caso
que nos ocupa.

También se puede apreciar cémo la radiacién
neta y el flujo de calor sensible son las fuentes
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principales de energfa para la fusién, concreta-
mente se han obtenido como valores medios los

siguientes:

Ry = 70,6 cal cm=2 d-!
F,_ =61,6 cal cm2 d-

F,=-271calcm=2d"

lat

mientras que el resto de los términos en conjunto
es bastante menor (4,2 cal cm=2 d-', debido casi ex-
clusivamente al flujo geotérmico), teniendo tnica-
mente alguna importancia, pero siempre menor,
en periodos con un enfriamiento importante y
prolongado que hace que el manto actdye como un
acumulador de frigorfas.

Los valores relativos obtenidos para la contri-
bucién a la fusidn de la radiacién neta (527) y
para el flujo de calor sensible (45,4 7) son bastan-
tes proximos a Jos descritos por Poggi en (10) re-

ferentes a medidas en el glaciar Saint-Sorlin a
2.700 m de altitud que fueron 57 7'y 43 I respecti-
vamente.

Para la comprobacién del modelo no se dispo-
ne desgraciadamente de medidas in situ de fusion
por lo que tan sélo se puede hacer de una manera
un tanto aproximada. Para ello, al igual que
Bengtson (6), supondremos inicialmente un stock
o equivalente en agua al comienzo dél perfodo de
fusién igual a la suma de las precipitaciones s6li-
das desde el comienzo de la formacién del manto,
en nuestro caso 576 mm, lo cual supone una den-
sidad media inicial de 0,410 gr cm= (préximo al
0,425 que habfamos adoptado). Partiendo de este
dato se va calculando, teniendo en cuenta las pér-
didas y nuevos aportes, el equivalente en agua que
va quedando en el manto hasta que segin el mo-
delo éste se reduce a cero. En la figura 4 se ha re-

Espesor del manto (cm) Sotck(mm)
150 600
125 500
100 400
7% 300
50 200
25 100
0 0
Fig. 4—Comparacién entre el stock de agua diario calculado mediante el modelo (————) y el espesor

real del manto (
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) (la escala entre ambos se ha tomado para p = 0,4 gr cm™).
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presentado este equivalente en agua calculado al
final de cada dfa junto al espesor total de la capa
de nieve, variables que aunque no son directamen-
te comparables presentan una marcada analogfa
en sus variaciones.

El modelo predice como dfa de desaparicién
del manto nivoso el dfa 13 de mayo, mientras que
en realidad ésta tiene lugar durante la jornada del
dfa anterior, es decir el 12 de mayo. Esto no cons-
tituye por sf una prueba definitiva de la bondad
del modelo, debido a la incertidumbre que presen-
ta la evaluacién del equivalente en agua inicial del
manto, por lo que sélo lo podemos considerar
como una aproximacion inicial a la modelizacién
de la fusion de la nieve.

Se ha aplicado también el modelo con una den-
sidad media del manto actualizada dfa a dfa por
relacion entre el espesor de nieve medido y el
equivalente en agua calculado, no habiéndose ob-
tenido diferencias significativas, y resultando al fi-
nal una densidad media de 0,445 gr cm=.
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