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Capitolo 1: Idrodinamica e morfologia fluviale

1.1 Moto dell’acqua

La morfologia di un corso d’acqua dipende dall'migone fra moto dell’acqua e moto dei
sedimenti. Le equazioni che descrivono il moto’detjua o piu in generale di un fluido viscoso

incomprimibile sono le celebri equazioniNiavier (1827) e diStokeg1845):

u@+v@ Wa_u+@—2Qs|n¢x/+ 10p_ 6 l: 0" u+a u (1.1)
ox oy 0z ot 0 0X ax dy> 0z
2 2 2
u%+v@+w%+a——2§25mw+—@ v 6\2/+a\2/+0\2/ =0 (1.2)
ox oy 0z ot 0 0X ox° ody° o0z
2 2 2
ua_\N+ a_VV+Wa_\N+a_\N+g+£@—V 6\;v+6\;v+6\;v =0 (13)
ox ay Jz ot P 0X ox° ody- 0z

dove:

u: componente della velocita del fluido nella dice® x

v: componente della velocita fluido nella direzigne

w: componente della velocita fluido nella direziane

p : pressione del fluido

X, Y, 2: terna di riferimento in cui I'asse z e assuntdivale
g: accelerazione di gravita

Q : velocita di rotazione della Terra

¢ : latitudine

a queste equazioni si deve aggiungere l'equazidneodtinuita esprimente il principio di

conservazione della massa, che per un fluido casitdecostante diventa:

U, v, oW (1.4)
EX oy 0z



dove:

u: componente della velocita del fluido nella dice® x
v: componente della velocita fluido nella direzigne
w: componente della velocita fluido nella direziane

p : pressione del fluido

X, Y, 2: terna di riferimento in cui I'asse z e assuntdivale

| primi tre termini delle equazioni (1.1)-(1.3) @psentano le forze d’inerzia legate alle
accelerazioni del fluido il quinto termine rappnetsele forze di massa dovute all'accelerazione di
gravita e all’accelerazione @ioriolis. Gli ultimi termini rappresentano la forza di stipee dovute
rispettivamente alla pressione e alla viscositdldalo. Per poter utilizzare le equazioniNavier-
Stokesnei moti a turbolenza sviluppata, e indispensakgeguire sulle equazioni stesse una
preliminare integrazione del tempo, intesa da elare le pulsazioni turbolente. Le equazioni di

Navier-Stokesliventano cosi le equazionideynolds

ﬁ@+\_/a—u+w@+@—2§25|nw+—% vO%u + g —uu+— g uv'+iu'_w =0
ox oy 0z ot £ 0X ox ay 0z (1.5)

v Y asingn+ 9P o2y 2 vue v+ Lvw | =0 (1.6)
ox oy 0z ot £ 0X 0x oy 0z

AW — AW — AW AW (

ua—W+va—W+wa—W+a—W+g+——p vO?w+ i +—vv’v +iww =0 a.7)
0Xx ay 0z ot p 0z 0x 0z

dove:

u: componente della velocita in direzione x medsatida turbolenza

v componente della velocita in direzione y medgatia turbolenza

w: componente della velocita in direzione z medsatiéa turbolenza

p: pressione mediata sulla turbolenza

u': pulsazione della velocita u

V': pulsazione della velocita v



W : pulsazione della velocita w

I'equazioni di continuita, sottoposta ad un analpgucesso di media, scrive:

%+@+0_\N: (18)
ox o0y o0z
dove:

u: componente della velocita in direzione x medsatia turbolenza
v: componente della velocita in direzione y medgatha turbolenza

w: componente della velocita in direzione z medsatiéa turbolenza

Una semplificazione di queste equazioni si ottiemeendo in considerazione che gran parte
di sistemi idrici naturali (mari, laghi, fiumi) soncaratterizzati da velocita orizzontali molto
maggiori di quelle verticali. Qualora sia lecitoagcurare l'accelerazione verticale rispetto
all'accelerazione di gravita la terza delle equazidi Reynoldssi trasforma nella cosiddetta
equazione dellidrostatica:
1dp

g+————=0 (1.9)
p 0z

dove:

g: accelerazione di gravita

p: pressione mediata sulla turbolenza

che esprime una variazione lineare della pressemmela quota. Trascurando gli sforzi viscosi
rispetto quelli turbolenti e portando le velocititte il segno di derivato, le altre due equazioni d

Reynoldgdiventano:



ar) 6(7) a(u_vv) aij ZQSInW+,oa>F<) [iﬁ+iuwj 0 (1.10)

ax oy oz oy 0z

G(VTJ)_'_G(VV) 0(_) +_+2Qs|nw +_@+(0 V'_u'+i\ﬁ\/j=0 (1.11)
ox 9y 0z ot p oy \0x 0z

dove:

u: componente della velocita in direzione x medsatida turbolenza
v componente della velocita in direzione y medgatia turbolenza

w: componente della velocita in direzione z medsatéa turbolenza
Q : velocita di rotazione della Terra

¢ : latitudine

p: pressione mediata sulla turbolenza

nell'ipotesi di moto orizzontale prevalente, &€ anglossibile integrare sulla verticale le equazioni

del moto, ottenendo il cosiddetto modello bidimenale, le cui equazioni risultano:

[ 2
(I+£2)UaU +Va—U +a—U—ZQS|n¢)‘/+g—+gU U®+v —cosa'+i Exya—U
0X oy ot ox Xx°h h oy oy
(1.12)
2 2 2
(I+£2)U6V +Va—V +a—V+ZQsemU +ga—z+g% Ev—sem a(nya—Vj 0
0X oy ot oy XxX°h h 0X 0X
(1.13)
'equazione di continuita, trattata in modo analogjoenta:
0z , o(hv) , a(hv) _ 0 (1.14)
ot ox ay
dove:

U : velocita della corrente in direzione x mediathasverticale
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<

: velocita della corrente in direzione y mediathasverticale

: velocita del vento

<

Q

: angolo che il vento forma con 'asse x

X . coefficiente di Chézy

¢ : costante che dipende dallo sforzo tangenziaseiperficie, dav, e daa
&, coefficiente dipendente gae di valore costante pari a circa 0,03
g: accelerazione di gravita

Q : velocita di rotazione della Terra

¢ : latitudine

h: profondita della corrente

E : coefficienti di dispersione turbolenta bidimenmste

In molti casi pratici le correnti idriche sono diegsizzate da una dimensione longitudinale
decisamente prevalente sulle altre due, come aquadecorsi d’acqua. In questi casi la direzione
del moto e piu 0 meno corrispondente all’asse dehle stesso. Assumendo I'asse x coincidente

con I'asse del canale la velocita media sull'intsaione del corso d’acqua risulta:
Ulxt)== [ ulx, y 2 t)dA (1.15)
) A A ) ) -

dove:

U : velocita media nella sezione

A: area della sezione

u: componente della velocita in direzione x medsatida turbolenza

se l'integrazione dell’equazione BReynolds estesa sull'intera sezione del corso d’acquattishe

la seguente equazione:

(+2 a—U+a—U+ga—Z+£deA=O (1.16)
ox ot ox A ph



dove:

U : velocita media nella sezione

Z : quota del fondo del corso d’acqua

g: accelerazione di gravita

A: area della sezione

1tx: sforzo tangenziale al fondo nella direzione x
p . densita del fluido

h: profondita della corrente

nella quale:

- =
2=t [ (“= —1}dA (1.17)
Aslu?

dove:

U : velocita media nella sezione

u: componente della velocita in direzione x medsatida turbolenza

A: area della sezione

rappresenta il coefficiente che tiene conto detda mniforme velocita della sezione. La stessa
equazione potrebbe anche essere ricavata esprimératancio della quantita di moto che

attraversa nell’elemento di canale avente lunghdzxaSe invece della quantita di moto si esprime
il bilancio dell’energia attraverso lo stesso elatoe si ottiene un’equazione di poco diversa.
Indipendentemente dall’ipotesi fatta per definigedistribuzione delle velocita nella sezione del

corso d’'acqua, I'equazione di continuita nel manlethidimensionale si scrive:

R, A_, (1.18)
ox ot

dove:



Q: portata liquida del corso d’acqua

A area della sezione

'equazione del modello unidimensionale puo esseondotta alla seguente equazione:

, _
Ifhezs & |21V, (1.19)
0X 20A g ot

dove:

Q: portata liquida del corso d’acqua
A: area della sezione

: profondita della corrente

h
Z : quota del fondo del corso d’acqua
g: accelerazione di gravita

J

: pendenza della linea dell’energia

1.2 Moto dei sedimenti

Alle equazioni idrodinamiche devono essere aggilmtequazioni che descrivono il moto
dei sedimenti. In termini monodimensionali il matei sedimenti consiste nell’equazioneEiner

che descrive I'evoluzione del fondo del corso diacq

N

Z‘ﬂ = —|3a—Z (1.20)
= 0x ot
dove

P, : portata solida riferita alla K-esima classe gtametrica

B : larghezza del corso d’acqua

Z : quota del fondo del corso d’acqua

il bilancio dei sedimenti di pezzatura differengpressa dall’equazione:
7



Ve oP 0Z
B-LK ="K _BpB* = 1.21
ot ax B ot (1.21)

dove:

P : portata solida riferita alla K-esima classe gtametrica
B, : frazione della classe granulometrica K-esimagmtsnello strato attivo

B: larghezza del corso d’acqua
Z : quota del fondo del corso d’acqua

B* . : frazione della classe granulometrica K-esima vile@e scambiata tra lo strato attivo ed il

sottostrato

infine la portata solida puo essere espressa, coawio descritto al capitolo 2 con la seguente

formula:

Q2J2

P =g~
K C BdK

Bl x (1.22)

dove:

Q: portata liquida del corso d’acqua

J: pendenza della linea dell’'energia
B : larghezza del corso d’acqua

B, : frazione della classe granulometrica K-esimagmtsnello strato attivo
d, : diametro della frazione granulometrica K-esima
: coefficiente dipendente dalle caratteristicheadeso d’acqua

{ . coefficiente di nascondimento ed esposizione



Capitolo 2 Il trasporto solido

2.1 Introduzione

Il presente capitolo si sofferma principalmentdesmhodalita con cui avviene il trasporto

solido e verra fatta una classificazione delleevésrmule di trasporto solido longitudinale.

2.2 Meccanismi del trasporto solido

Il trasporto di sedimenti consiste in un movimeditparticelle solide dovuto principalmente
ad un’azione combinata della gravita e del fluida cui vengono mosse.

Avviene nei sistemi naturali dove le particelle soacce clastiche (sabbia, ghiaia e ciottoli),
argilla o fango, mentre il fluido € generalmentactjua, come per i fiumi, i mari e gli oceani.
Tuttavia puo anche essere causato dello scioglorggitghiacci e nelle superfici terrestri soggette
all'azione dei venti. Esistono anche dei casi inilduasporto di sedimenti avviene solo per I'éfée

della forza di gravita come per le frane nelleioel| nelle scarpate e nelle falesie.

2.2.1 Il trasporto solido fluviale

Il trasporto solido fluviale appartiene alla categadei processi relazionati al movimento
dell’'acqua nei sistemi naturali. A questo fenomeramllegato il trasporto solido ordinario nei fiymi
nei canali, nei flussi generati dallo scioglimentdi ghiacciai, nelle inondazioni con
sovralluvionamento e n@gkulhlaupprovocati dalle eruzioni subglaciali.

Restando in ambito fluviale la dimensione piu geandelle particelle trasportate e
dell'ordine di grandezza delle sabbie o delle ghiana durante i fenomeni di inondazioni possono
essere trasportati anche sedimenti di maggiori alsno@i come ciottoli o massi.

Il trasporto di sedimenti in un corso d’acqua naliira granulometria estesa pud avvenire
secondo diverse modalita distinguendosi in:

» trasporto di fondoled load

» trasporto in sospensionsuspended logd



» trasporto di dilavamentavash load

Il trasporto al fondo riguarda i sedimenti che vamg trasportati dalla corrente fluida
rimanendo pero in contatto con il letto del cor&cdua, ed il loro moto avviene per rotolamento,
per scivolamento e/o per saltellamento. Generakmehtrasporto al fondo € minore in termini
guantitativi rispetto il trasporto solido complessi ma pu0o avere un ruolo preponderante
nell’evoluzione morfologica delle sponde.

Il trasporto di fondo e influenzato in parte dalfao e dall’abrasione che risulta dalla
collisione tra le particelle e con la superficid danale, provocando una conseguente rimozione
dello strato piu superficiale delle stesse ed uomaseguente diminuzione progressiva del loro
diametro. A riguardo si segnala che le particeilenshor diametro sono piu facilmente trasportate
dalla corrente in quanto € minore lo sforzo tanggeaninimo richiesto per mobilitarle.

Esistono numerose formule sperimentali per des@igeantitativamente il trasporto solido
di fondo, nel caso di pezzatura uniforme del matercostituente il letto del corso d’acqua. Per
spiegare la natura di tali formule occorre innartiit stabilire da quali parametri idraulici la pBiet
solida sia maggiormente influenzata.

Assumendo una granulometria costante delle pddicei sedimento, una grandezza

significativa e il diametro delle particell e la densit@,. Il moto della particella e influenzato
dalla gravitag e dalla corrente fluida avente velocitadensitap, viscositav e tirante idricoh.

In definitiva la portata solida dipende da seti@ngezze dimensionali indipendenti e da tre
unita di misura per descriverle (lunghezza, tempuassa). Sfruttando il teoremaRlickinghansi

possono percio ottenere quattro gruppi adimensidaatui dipende la portata solida.

h
h* = — 2.1
g (2.1)
Re:ﬂ (2.2)
vV
A=Ps~P (2.3)
P
2
2_ U (2.4)
gAd
dove:
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h* : tirante adimensionale
Re: numero di Reynolds sedimentologico
A densita relativa

F : numero di Froude sedimentologico

oppure introducendo la velocita di attrito:

u*=1/r0/,0:\/ﬁ (2.5)

Si ottiene:
h
h* = — 2.6
g (2.6)
Rer = 4" (2.7)
%
A=Ps~P (2.8)
Yo,
*2
*2 — u (29)
gAd
dove:

r,: sforzo tangenziale al fondo

h* : tirante adimensionale

Re*: numero di Reynolds sedimentologico
A: densita relativa

F *: numero di Froude sedimentologico

Si puo osservare conmk e F* siano sempre importanti, mentre gli altri paramstmo
importanti solo quando sono piccoli. Quindi neiicagliametri sottili in acqua relativamente calma,
come accade per i fiumi di pianuta* pud essere trascurato, mentre per fiumi di mortadave
la velocita della corrente € elevata, puo essasetirato Re*.

In base a quanto stabilito € possibile esprimepoléata solida come funzione Bi* nella

forma:

11



Qs — O'(F *Z)ﬁ (210)

dove:

g, : portata solida

A densita relativa
d : diametro della particella di sedimento
F *: numero di Froude sedimentologico

a e [ costanti da determinare

Si osserva cher e S dipendono dalla tipologia di fiume in esame, owvee si tratta di

fiumi di montagna le costanti dipenderanno lita, mentre se si tratta di fiumi di pianura
dipenderanno da Re*. La formula (2.10) cosi ottergitdi tipo monomio, ma esistono formule
binomie che introducono il concetto dello sforzagenziale critico dShields(Figura 2.1)oppure

numero diFroude sedimentologico critico, limite oltre il quale particelle cominciano a muoversi

sotto I'effetto della corrente fluida. La formul2.{0) viene quindi modificata nel seguente modo:

s

A 0Ad

=a(F *2 _FC*Z)ﬂ (2.11)

dove:

g, : portata solida per unita di larghezza

A: densita relativa

g: accelerazione di gravita

d : diametro della particella di sedimento
F * : numero di Froude sedimentologico

F.* : numero di Froude sedimentologico critico

a e [: costanti da determinare

12
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Figura 2.1 — il diagramma dhieldsrappresenta lo sforzo tangenziale critico adin@rade in funzione del
numero diReynolds

Tornando alla formula (2.10) si pud pensare diouhirre le formule della velocita della

corrente espresse per il moto uniforme come qadelBhézyo di Strickler.

U=xvhid (2.12)
U =K h¥F"? (2.13)
dove:

U : velocita media della corrente sulla verticale
h: tirante d’acqua
i : pendenza longitudinale del corso d’acqua

X : coefficiente di Chézy

K. : coefficiente di Strickler

13



'equazione (2.5) con le (2.12) e (2.13) puo esssEitta come segue:

u* = ﬁu (2.14)
X
__ 49
u* = K s U (2.15)
dove:
U : velocita media della corrente sulla verticale
h: tirante d’acqua
g: accelerazione di gravita
X . coefficiente di Chézy
K, : coefficiente di Strickler
la (2.10) con I'introduzione della (2.14) o (2.1bYenta:
B le n
Q=a T (2.16)
dove:

Q.: portata solida

Q: portata liquida

B: larghezza del corso d’acqua

d : diametro della particella di sedimento

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

a,m,n, p,q: costanti da determinare

Come si osserva dalla (2.16) la portata solidaoddd e direttamente proporzionale alla
portata liquida e alla pendenza ed inversamenfgopzeonale alla larghezza del fondo e al diametro
dei sedimenti. In altre parole al crescere dellwrzf tangenziale (2.5) aumenta la quantita di

14



sedimenti che puo essere mobilitata dalla correntgjindi aumenta la portata solida. Inoltre se si
stringe la larghezza del canale, a parita di partmjuida e pendenza, aumenta il tirante e di
conseguenza lo sforzo tangenziale. In sostanza.1®)( corrisponde alla cosiddetthilancia di
Lane' (1953) che esprime, adottando esponenti parumilia, le variazioni di portata solida in

risposta alle caratteristiche idrauliche e sedimlegiche del corso d’acqua.

-t PR

sediment size

i P W—

stream slope

| flat

QS'DE‘Q L Dw's

Figura 2.2 — la bilancia diane (1953) esprime I'equilibrio tra la portata solidiguida, la pendenza e la
larghezza del corso d’acqua

Il trasporto in sospensione consiste nella parteedimenti aventi una velocita di caduta
sufficientemente bassa a tal punto da venire tréspdalla corrente senza toccare il fondo.

| sedimenti vengono mantenuti in sospensione gettefdella turbolenza e consistono nelle
particelle di diametro piu piccolo come la sabbilmo o l'argilla.

Il confine tra trasporto di fondo e sospensione @onolto definito in quanto il fatto che una
particella sia in sospensione o no dipende sopi@itialla velocita della corrente. E cosi semplice
immaginare che una particella faccia parte delptes di fondo oppure del trasporto in
sospensione al variare del flusso nel canale.

Ricordando l'equazione per il trasporto di un trante neutro e considerando un moto

prevalentemente orizzontale, per cui valgono leisety condizioni:

=
I
cl

(2.17)

<
I
<

) (2.18)

15



w, = -W, (2.19)

dove:

c

. . velocita della particella di sedimento in dirgmox mediata sulla turbolenza

< |

. . velocita della particella di sedimento in dirgmoy mediata sulla turbolenza
w, : velocita della particella di sedimento in diremoz mediata sulla turbolenza

: velocita della corrente in direzione mediata sulla turbolenza

|

<l

: velocita della corrente in direzione mediata sulla turbolenza

: velocita della corrente in direzioree mediata sulla turbolenza

=3

si ottiene:

ac N 2.20
ot ox oy 0z x> ody* 0z’ (2.20)

dc dcu  dcv dcw, (aZE a%c aZEj_
+ + - - & + =0

dove:

w;, : velocita della particella di sedimento in diremoz mediata sulla turbolenza

: velocita della corrente in direzione mediata sulla turbolenza

|

<|

: velocita della corrente in direzione mediata sulla turbolenza

c: concentrazione dei sedimenti sospesi mediata sulbolenza

&; . coefficiente di diffusione turbolenta

considerando un moto piano uniforme la (2.20) sig#ica come segue:

%(az%(g 5)) -0 (2.21)

dove:
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w;, : velocita della particella di sedimento in diremoz mediata sulla turbolenza

c: concentrazione dei sedimenti sospesi mediata sulbolenza

&; . coefficiente di diffusione turbolenta

il termine tra parentesi rappresenta il flussoigal® netto. In condizioni di equilibrio tale fluss

deve essere nullo per cui si ottiene:

‘CW_S+%(5TE)=0 (2.22)

dove:

w;, : velocita della particella di sedimento in diremoz mediata sulla turbolenza

c: concentrazione dei sedimenti sospesi mediata sulbolenza

&; . coefficiente di diffusione turbolenta

la (2.22) porge la seguente soluzione:

dz)=c, ex;{— WSZJ (2.23)

&r
dove:

c: concentrazione dei sedimenti sospesi mediata sulbolenza

C,: concentrazione dei sedimenti sospesi al fondo
w;: velocita della particella di sedimento in direraz

&; . coefficiente di diffusione turbolenta

Questa equazione € anche conosciuta come la sodudid.ane Tuttavia esistono soluzioni piu

accurate che considera@p non costante come la soluzioneRtiuse

17



W,

- 1-z/h _ alh T
Z)=cC B 2.24
4) 0{ z/h 1—a/h} (2.24)

dove:

¢: concentrazione dei sedimenti sospesi mediata swilbolenza
C,: concentrazione dei sedimenti sospesi al fondo

w;: velocita della particella di sedimento in direraz

u*: velocita di attrito

h: tirante d’acqua

a: spessore del sottostrato limite laminare

k : costante di Von Karman

Il trasporto di dilavamento é la parte di sedimerdisportata dalla corrente che rimane
sempre in prossimita della superficie libera. Lanposizione del trasporto di dilavamento e ben
distinta perché quasi interamente costituita daeraé assente nel fondo del corso d’acqua.
Generalmente le particelle in questione tendonessgre molto piccole come l'argilla e il limo ma
anche alcune sabbie fini.

Una piu precisa distinzione tra le varie modalitérasporto solido puo esser fatta in base al
numero diRouse che esprime il rapporto tra la velocita di cadilitana particella in acqua ferma e

la velocita di mescolamento turbolenta:

R= 1% (2.25)
K L.
dove:

w;: velocita di caduta della particella in acqua farm
u. : velocita di attrito

k & la costante di Von Karman che vale 0.4.

La seguente tabella fornisce la classificazionéededrie modalita di trasporto in funzione

del numero dRouse
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Modalita di trasporto Numero di Rouse

Inizio del moto R<7.5

fondo 2.5 <R<7.5

sospensione: 50% sospesa 1.2<R<2.5

sospensione: 100% sospeso  0.8<R<1.2

dilavamento R<0.8

Oltre alla precedente distinzione tra le varie nlitalai trasporto esistono anche altri effetti
presenti nei corsi d’acqua naturali controllatil@alon-uniformita della granulometria, come per

esempio:

» corazzamentdel fondo a&rmoring
* pavimentazionéel fondo pavement

» distinzione tra la composizione del materiale deldio e quello trasportato

Il corazzamentalel fondo avviene quando la corrente fluida rimeidvmateriale piu fino e
rimane solamente il materiale piu grosso. Secoadbilancia diLang se aumenta la capacita di
trasporto della corrente o diminuisce la quantitindteriale trasportato, il corso d’acqua reagisce
aumentando il diametro dei sedimenti. Questo effeitippud osservare, per esempio, a valle di una
diga.

La pavimentazioa del fondo & quella caratteristica che si osseraanei corsi d’acqua
naturali che nei canali di laboratorio, per cuisknato superficiale del fondo é caratterizzato da
materiale piu grossolano rispetto lo strato sodist (substrato).

La distinzione tra materiale di fondo e materiabsportato si pud osservare comunemente
nei corsi d’acqua in quanto il materiale che congpdnfondo risulta piu grossolano rispetto il
materiale trasportato. Questo si puo spiegare aattheverso la bilancia diane osservando che
minore e il diametro dei sedimenti e maggioreteagporto solido. Il diametro € un misuratore della
mobilita intrinseca delle particelle, ovvero le tlle di minor diametro si muovono piu
velocemente rispetto le particelle piu grosse. Q@ueffetto € perd mitigato da un altro fenomeno
definito comenascondimento ed esposiziodescritto daParker e Klingeman(1982), in cui le
particelle di diametro maggiore esercitano un’agidn protezione nei confronti delle particelle di
minor diametro. Il risultato e che le particellaeidini vengono rallentate da quelle piu grosse,

mentre quelle maggiori, essendo piu esposte, \aaggiu velocemente.
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Questo fenomeno puo essere descritto introduceedooéfficienti correttivi nelle formule
di trasporto solido, che prendono il nome di casffiti di esposizione e proteziorfeiding and
exposure coefficientgosi la (2.16) diventa:

Qmin
BPd*

Q=a> ¢ (2.26)

dove:

Q,: portata solida

Q: portata liquida

B : larghezza del corso d’acqua

d : diametro della particella di sedimento

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

a,m,n, p,g: costanti da determinare

¢ : coefficiente diesposizione e protezione

E possibile, a questo punto, immaginare di suddiédi sedimenti trasportati in classi

granulometriche, ciascuna delle quali presentisgeana certa percentugl# rispetto il totale.

La portata solida (2.26), riferita a ciascuna @agsanulometrica, puo essere riscritta come

segue:

mi n
Q=ap >k 2.27)
dove:

Q,: portata solida della frazione granulometricaiires
Q: portata liquida
B: larghezza del corso d’acqua

d, : diametro medio dei sedimenti della frazione gtametrica i-esima

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

a,m,n, p,q: costanti da determinare
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¢, : coefficiente diesposizione e proteziodella frazione granulometrica i-esima

B, percentuale della frazione granulometrica i-esiisetto il totale

il coefficiente diesposizione e proteziopeo essere espresso come segue:

& = (ij (2.28)

dove:

d, : diametro medio dei sedimenti della frazione glametrica i-esima

d : diametro medio complessivo dei sedimenti

Si osserva che quando=0 & = eli sedimenti si muovono indipendentemente gli uni
dagli altri (concetto di mobilita intrinseca).

Quandos>0 d, >d ¢ >1isedimenti piu grossi si muovono piu velocementéceversa

I
i piu piccoli meno velocemente.

Quandos = g la formula (2.27) risulta indipendente dapercio i sedimenti viaggiano tutti

alla stessa velocita indipendentemente dalla loamdpzza (concetto di ugual mobilitaequal-
mobility introdotto daParker (1982).

2.2.2 |l trasporto eolico

Con il termine eolico si intende il trasporto ddseenti che avviene per mezzo del vento.
Questo processo porta alla formazione delle dursablbia e dellencrespature Un valore tipico
della dimensione delle particelle di sabbia in goee non supera il millimetro di diametro (sabbia
fine), in quanto il vento e un fluido a bassa dgnsi viscosita e non puo esercitare uno sforzo
tangenziale molto grande sulla superficie, se cométo, per esempio, con l'acqua. Peraltro il
sollevamento e il trasporto dei sedimenti e fawodidl ‘bombardamento’ delle stesse particelle che
cadono sul fondo.

Il trasporto di sedimenti di tipo eolico € comurgla spiagge e nelle regioni aride della
Terra, dove I'assenza di vegetazione non impedspeesenza, e il movimento, delle particelle di

sabbia.
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Le correnti di vento sono capaci di sollevare levgo fino alla parte piu alta dell’atmosfera
e di trasportarle a notevoli distanze dal luogoridioe. E’ accaduto infatti che le polveri
provenienti dal deserto d8laharasi siano depositate nelle Isamnariee neiCaraibi, mentre le

polveri del deserto d€bobi abbiano raggiunto I'ovest de@iati Uniti.

2.2.3 ll trasporto costiero

Il trasporto di sedimenti costiero avviene neglibénti prossimi alla costa ed € dovuto al
moto ondoso ed alle correnti. Alla foce dei fiulnirasporto fluviale e quello costiero si uniscono
creando il delta dei fiumi. Questa tipologia disjparto € responsabile della morfologia delle coste

come le spiagge e i lidi.

2.2.4 |l trasporto glaciale

Dal momento in cui avviene lo smottamento di uragbiaio avviene anche un trasporto di
materiale solido di ogni dimensione. | ghiacciaispano trasportare i materiali di dimensioni
maggiori per cui le aree dei depositi glaciali smesontengono un gran numero di massi erratici,
molti dei quali hanno la dimensione di svariati mdtghiacciai nel tempo polverizzano le rocce,
per il fenomeno detrioclastismo e le trasformano nella cosiddetfarina di roccid che é cosi
fina che puo essere trasportata dai venti e ciledéss centinaia di chilometri piu a valle, ovvero
dei depositi di sedimenti formati dal trasportoienl

| sedimenti trasportati dai ghiacciai spesso siwvono lungo i canali di flusso ed appaiono
in superficie delle zone di ablazione.

2.2.5 | movimenti franosi

In questo caso il trasporto solido e dovuto advargeta di processi in grado di far muovere
laregolite ovvero materiale eterogeneo derivante dalla dgagione delle rocce, lungo un versante
di un pendio per effetto della gravita. Questi st sono correlati aoil creep cioe la lenta
deformazione della roccia o del suolo per effeitarch modesta pendenza,tiade throw cioe alle
cavita create dall’'apparato radicale delle piaoppure alle tane scavate dagli animali, ed infine a
movimenti franosi.

Questi processi generalmente si combinano peralgsendio un profilo riconducibile alla
soluzione dell’equazione di diffusione, dove il fimgente di diffusione e relazionato alla facilith

trasporto di un particolare pendio. Per questaoragle creste dei rilievi montuosi hanno un profilo
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parabolico con concavita verso I'alto che si trasf® in un profilo con concavita verso il basso in
corrispondenza delle valli.

All'aumentare della pendenza il fenomeno di tragp@ sempre piu riconducibile ad un
movimento franoso. Comunque il processo e meglaertéo da una equazione di diffusione non
lineare in cui il coefficiente di diffusione tenddl’infinito quando I'angolo di inclinazione del

pendio tede al valore di riposo.

2.3 Formule di trasporto solido

Le formule di trasporto solido sono state oggettaldssificazione da diversi autori. E
possibile ricordare, a titolo di esempio, la traibae fornita dall’ ‘Erosion and sedimentation
manual® a cura dell’'U.S.B.R. (2006), oppuli@lukdar et al (2012) in cui i differenti approcci per

definire il trasporto solido di fondo sono stafggificati come segue:

» approccio dello sforzo tangenziale

» approccio della pendenza della linea dell’energia
» approccio della portata liquida

» approccio probabilistico

» approccio dell'ugual mobilita

| primi approcci, ed i piu popolari, si basano salore critico di variabili come lo sforzo
tangenziale, I'energia di dissipazione della patl#; la portata o la velocita.

Questi approcci assumono l'assenza di trasporihéril valore della variabile considerata non
supera il corrispondente valore critico.

Ci sono stati numerosi studi basati su questo ¢tmasompiuti sia su canali naturali che in
canali di laboratorio, ed € presente in letteraturalevato numero di relazioni sperimentali. L'uso
di queste equazioni dipende pero dalle condiziatroecui sono state ricavate.

Gli altri approcci si basano sulla probabilita divimento del materiale al fond&ifistein
1950). Comunque il livello di complessita di quesetodi comporta una difficile applicazione a
riguardo dei canali naturaly@ng 1996).

Sono stati formulati un gran numero di modelli c®scrivono il trasporto al fondo, come
per esempio quello deyer-Peter e Miille(1948),Bagnold (1956, 1966)Einstein(1950),Yalin
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(1963),Chang et al.(1967). Altri autori che possono essere menzios@tio Engelund e Hansen
(1967),Akers e Whit¢1973),Engelund e Fredsg@976) eVan Rijn(1984).

Mahmood (1980) ha comparato tra loro dodici funzioni péundsarne l'accuratezza. Il
paragone si basava su un campo di 97 misurazicsedimenti e di variabili idrauliche del fiume
Missouri Comparando i risultatiMahmood (1980) ha rilevato che con i dati a quel tempo
disponibili, il metodoT offaleti (1968) restituiva i risultati migliori.

Bathurst et al(1987) hanno verificato I'applicazione di 6 forrauer il trasporto solido al
fondo nei fiumi di montagna a pendenza elevata.ndaooncluso che la portata solida piu
attendibile era quella formita dalla relazionesdhoklitsh(1934).

Gomez e Churcli1989) hanno utilizzato un set di 410 prove petaiee 12 equazioni di
trasporto solido per canali a fondo ghiaioso echbasoncluso che nessuna delle formule testate ha
dato risultati attendibili a causa della complessiél fenomeno. Hanno pero notato che le formule
che danno risultati migliori sono quelle basatdasdissipazione dell’energia della particella, come
guella diEinstein(1950) e diParker et al.(1982).

Reid et al(1996) hanno verificato alcune formule nel desdgbNegevin Israeleed hanno
trovato che la formula dVieyer - Peter e Mulle(1948) eParker (1990) hanno dato i risultati
migliori, cio dipendendo anche dal fatto di avensiderato solo fiumi a fondo ghiaioso.

Almedeij e Diplag2003) hanno considerato la formulahieyer - Peter e Mille(1948),Einstein
(1950) ,Parker (1979) eParker (1992) su tre fiumi naturali a fondo ghiaioso wkamn totale di
174 osservazioni sperimentali. Hanno riscontrat teth formule davano risultati con accuratezza
diversa al variare del sito di rilevamento.

Bravo-Espinosa et al2003) hanno accertato che le equaziorfratiker (1982) eMeyer -
Peter e Miller(1948) sono le piu affidabili.

In conclusione si pud dire che sebbene siano dispionn gran numero di dati e di
osservazioni, sia su canali naturali, che su cafidaboratorio, risulta comunque difficile trovare
buoni dati con cui calibrare le formule di traspasblido.

Per condurre le analisi sono preferibili i canallaboratorio a causa del maggior controllo
delle caratteristiche idrauliche e del materiald fismdo Cheng e Stone2008). Invece le
misurazioni sul campo includono molti fattori comepti come misurazioni della granulometria del
materiale del fondo, la geometria non uniformeadelale, e la variabilita del flusso che influenzano
la qualita dei dati rilevati.

E quindi molto difficile misurare accuratamentdiilsso solido e al momento non esiste una

formula universale che descriva univocamente ibfeeno Reid et al, 1996).
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Einstein (1950) ha affermato a proposito che il moto diiseati e il comportamento dei
fiumi sono fenomeni naturali complessi che coinvolg un gran numero di variabili.

Oltre agli approcci accennati precedentemente ailgites approfondire ulteriormente la
distinzione evidenziando la variabile critica irae®, il gia citatdMlahmood(1980) ha classificato

le formule di trasporto, distinguendo le sei faneigli approcci che verranno elencate di seguito.

2.3.1 Approccio dello sforzo tangenziale

L’assunzione alla base della teoria € che, quaadondizioni di flusso verificano il criterio
del movimento incipiente, le particelle di sedinwergoste sul fondo iniziano a muoversi. I
trasporto delle particelle sul fondo € funzionelalébrza esercitata dal fluido per unita di area (|
forza di resistenza tra il fluido e la particelldcesforzo tangenziale) agente sul fondo. Il moto
incipiente delle particelle avviene quando il pagtnm di Shieldse maggiore del valore critico. Tali

parametri possono essere espressi nel modo seguente

6, =(yr__cy)d (2.30)
dove:

r : sforzo tangenziale

r, sforzo tangenziale critico
y . peso specifico del fluido
Y. peso specifico del sedimento

d : diametro medio dei sedimenti
Shields(1936) e stato il primo a definire lo sforzo tangi@le incipiente con cui le particelle

sul fondo sono sul punto di muoversi per mezzo riflusso unidirezionale. La formula che

consente di determinare lo sforzo tangenzialecorii stata formulata come:

25



qbys =10 T_TC
ay@ (v, -y)d

(2.31)

dove:

q: portata fluida per unita di larghezza,
g, : la portata solida al fondo per unita di largteezz

i : pendenza del corso d’acqua

2.3.2 Approccio della pendenza della linea dell’'engia

Il fenomeno del trasporto di sedimenti € il ristdtaell'interazione di molti parametri fisici
che possono essere considerati uno funzione dedl'dln esempio € lo sforzo di tangenziale che
dipende direttamente dalla pendenza e dalla scabid fondo. L’approccio della pendenza della
linea dell’energia mette quindi in evidenza quesiige grandezze che intervengono nella
determinazione dello sforzo tangenziale. Una ddédemule maggiormente utilizzata negli
esperimenti di laboratorio, e nelle elaborazioninetuche, e la formula dveyer - Peter e Muller
(1948). Essa permette di stimare la portata sa@ldando di un canale a cielo aperto in funzione
dell’eccesso (rispetto il suo valore critico) delltorzo tangenziale esercitato dalla corrente. La
formula diMeyer - Peter e Mille(1948) & espressa come:

_ 1/3 3/2
{qs(ys V)}(ZJ 025 _ (KK )Py _ oo (2.32)
Vs 9) (v.-yd (v, -y)d
dove:
. u?
= K 2h*/3 (2:33)
u2
r K 2h4/3 (234)
211
.= 2 (2.35)
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K =25 (2.36)

r 1/6
d90

dove:

i : pendenza del corso d’acqua

i, : perdita di energia dovuta alla resistenza det@ra
K, : coefficiente di scabrezza 8trickler

K. : coefficiente di scabrezza Bitller

dy, : diametro del passante 90%

y . peso specifico del fluido

¥.: peso specifico del sedimento

2.3.3 Approccio della portata liquida

Sckoklitsh(1934) ha asserito che I'utilizzo del tirante djaa nella relazione dello sforzo
tangenziale non & appropriato per la determinazitmhenoto incipiente nel caso di canali naturali
con pendenze elevate. Lo stesso autore ha suggeoiioe che risultati migliori si sarebbero

ottenuti con I'utilizzo di una portata specificarftulata come segue:

g, = 25000**(q-q,) (2.37)
5/3
- d3/2
q =026 =¥ | & (2.38)
y i
dove:

g, : portata solida di fondo
g. : portata critica con cui i sedimenti comincianmaoversi.

i : pendenza del corso d’acqua
d : diametro medio dei sedimenti

y . peso specifico del fluido
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Y. peso specifico del sedimento

2.3.4 Approccio probabilistico

Un cambiamento piu radicale per quanto riguardaréaisione del trasporto solido al fondo
e stato proposto dginstein (1942, 1950) che ha presentato una formula basdtaoncetto di
probabilita. Einstein (1942) ha affermato che una particella di sedimemtmuove se la forza di
sollevamento idrodinamica eccede il peso immerdla garticella stessa. Dal momento in cui la
particella € in moto la probabilita che la stessdepositi nuovamente € assunta uguale per ogni
punto del fondo. Inoltre la distanza media di pewaza di ogni particella che si muove al fondo e
assunta costante.

PercioEinstein (1942) ha ottenuto una relazione tra il paramdebtrasporto di fonda

con il parametro di flussg definito come:

= - y)d (2.39)

dove:

7 : sforzo tangenziale
d : diametro medio dei sedimenti

y . peso specifico del fluido

¥.: peso specifico del sedimento

Piu tardiBrown (1950) ha modificato la formula @&instein(1942) per dare la meglio nota

formula diBrown — Einsteirespressa come segue:

d,
= R (2.40)
"ol - )e’]

1/2 1/2

2 2
(-2, 38" | | sat 2.41)

o] Lol
4 4
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dove:

g, : portata solida di fondo

d : diametro medio dei sedimenti

y : peso specifico del fluido
Y. peso specifico del sedimento

V: viscosita cinematica

g: accelerazione di gravita

Il parametro K tiene conto della velocita di cadd&la particella di sedimento. Quangos 5.5,

@=40/y* e pery > 55 p= 215exp— 039y).
2.3.5 Approccio di regressione

La limitazione di definire complessi fenomeni mede@precise formulazioni matematiche

che governano il trasporto di fondo, hanno condiatimercatori ad usare la seguente relazione:

_ 1/2 u q 2/3 q 2/3
O = ys(ugh3j — 0667(—] + 014 - 0.775(—] (2.42)
14 (ys -y ghj h h

dove:

g, : portata solida di fondo

d : diametro medio dei sedimenti

y : peso specifico del fluido
Y. peso specifico del sedimento

h: tirante d’acqua

g: accelerazione di gravita

u: velocita della corrente
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2.3.6 Approccio di ugual mobilita

Sulla base degli esperimenti condotti@ak Creek(Milhous 1973)Parker et al.(1982)
hanno introdotto il concetto di uguale mobiligg(al-mobility che stabilisce che le condizioni di
moto incipiente per ogni frazione di sedimento @épendente dalla dimensione del grano. Come
conseguenza dedjual-mobilityla portata solida al fondo puo essere calcolataiangsl un unico
diametro rappresentativ@drker et al,1982) espresso come:

Wu’p,
RN (2.43)
54
Yo,

dove:

W' : frazione di sedimenti trasportata
u. : velocita di attrito

p . densita del fluido

P densita del sedimento

g: accelerazione di gravita
W’ assume valori diversi al variare del rappaftg=6/6,

6., > 165

0822)"
112[1— j

50
W’ =10.002%),,"" 0, < 095 (2.44)
o.ooz5exp(14.2(95O -1)- 9286, —1)2) 165> 6;, > 095
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SHEAR STRESS APPROACH

Shields (1936)
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ENERGY SLOPE APPROACH
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DISCHARGE APPROACH

Schoklitsch (1934)
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PROBABILISTIC APFROACH
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REGRESSION APPROACH
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Yalin (1963)

1
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Capitolo 3 Sezione trasversale fluviale di equilibo

3.1 Introduzione

Nel presente capitolo verra affrontato il probledella determinazione della sezione di

equilibrio, che si verifica a lunga scala di tempelativa ai corsi d’acqua. Per definiziorieafe

1955) la sezione di equilibrio di un corso d’acguaerifica quando le sponde ed il fondo non sono

erosi in modo significativo dalla corrente fluiddon si registrano inoltre significativi depositi di

sedimenti.

3.2 Relazioni empiriche

La geometria di una sezione consiste nella suadamg, profondita, lunghezza dei meandri,

mentre le variabili idrauliche sono la pendenzaimdtttrito medio al fondo, la velocita media per

una determinata portata d’acqua e di sedimentspéeifiche condizioni al contorno.

Leopold e Maddock1953) hanno espresso le relazioni della geometreaulica con delle

funzioni di potenza della portata della forma:

B=aQ’
h=cQ'
V =kQ"

dove:

B: larghezza del canale
h: la profondita del canale
V : velocita della corrente
Q: portata liquida

a,b,c, f,k,m: parametri da determinare

in aggiunta si possono calcolare anche le seggeanidezze:
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n=NQP (3.4)
i =sQY (3.5)

dove:

n: coefficiente di scabrezza di Manning
i - pendenza del canale

N,s: parametri da determinare

Le variabili idrauliche quali la larghezza, la pootiita e la velocita soddisfano I'equazione di

continuita che per un canale rettangolare diventa:

Q=BhV (3.6)

percio, i coefficienti e gli esponenti delle preeetl relazioni soddisfano le seguenti condizioni:

ack=1 (3.7)
b+ f+m=1 (3.8)

Il primo tipo di analisi & stato condotto taopold e Maddock1953)eWolman(1955) che
hanno espresso un set di relazioni simili alle pdeati per relazionare le variabili idrauliche dan
portata media.

Il secondo tipo di analisi consiste nell’individede modifiche della geometria originale per
una particolare portata di riferimento con una degguenza. E implicito nel metodo considerare
una appropriata portata di riferimento che risddtminate nella modifica della geometria.

Le relazioni descritte sono di grande praticitdaptevisione delle variazioni geometriche e
quindi per il progetto di canali stabili, nei lavali controllo della portata liquida, negli schedii
irrigazione e nei lavori per il miglioramento di oorso d’acqua.

SecondoLangbein(1964),Langbein e Leopold1964),Yang et al.(1981) il valore medio
delle variabili idrauliche segue necessarie ledrauliche ed il principio della minima dissipazione
idraulica. Come conseguenza questi valori mediede#lriabili sono funzionalmente correlati e

corrispondono allo stato di equilibrio di un canale

34



Knighton (1977) ha osservato che una sezione trasversala dorso d’acqua subisce dei
cambiamenti e nel breve termine tende a raggiungeee condizione di “quasi-equilibrio” in
relazione alla portata di regime e alle condiz@néontorno. Le variazioni piu marcate della forma
del canale possono avvenire in tempi brevi in asseafh flussi e con resistenza della sponda
eccezionalmente elevati. Questo suggerisce chprbapio alla condizione di “quasi-equilibrio” o
dello stabilirsi di una nuova configurazione di #giguo e relativamente rapida.

Pont (1972) ha scoperto che la geometria idraulicabdeini dei fiumiGreene Birkenhood
nel British Columbiain Canadasi discosta significativamente dai risultati preeti attribuendo |l
fatto alle recenti glaciazioni dell'area ed al caimhamento che le caratteristiche glaciali hanmo s
fiumi. L'autore ha concluso quindi che la condizai equilibrio non e stata determinata.

Heede(1972) ha condotto delle ricerche a riguardo oellienza che ha la vegetazione sulla
geometria idraulica dei fiumi montani ed ha riscatd che e stata raggiunta una condizione di
equilibrio dinamico.

Nelle tabelle che seguono sono stati propostiarvaei parametri delle formule precedenti.
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ExponenE

Source b T o Drainage area Conditions

Lacey (1929-30) - 0.33

Leopold and 0.50 0.40 0.10

Maddock (1953)

Wolman (1955) 0.34 0.45 0.32 Duration = 50 Ephemeral streams ( at O
equalled or exceeded at %o
of time)

0.38 0.42 032 15 -do-
0.45 0.43 0.17 2 -do-
0.42 0.45 0.05 Bankful discharge -do-
0.57 0.40 0.03 50 Principal stations at
Bradywine Creek and
headwaters
0.58 0.40 0.02 2 -do-
Leopold and 029 0.15 058 Sedalia Gully near
Miller (1956) Sedalia, Colorado
0.31 0.20 0.40 Sowbelly Creek mnear
Hat Creek, Nebraska
Miller (1958) 038 0.25 039 High mountain streams
Brush (1961) 0.55 0.36 0.09 Appalachian streams
Ackers (1964) 0.42 0.43 0.15
043 0.43 0.14
0.53 0.35 0.12

Langbein (1964) 0.53 0.37 0.10

Scott (1966) 0.69 0.12 0.19 Perennial rivers
0.03 0.48 0.45 Ephemeral streams

Kellerhals (1966) 0.50 0.40 Regime theory

Blench (1969) 0.50 0.33 Regime theory

Carlston (1262) 0.461 0383 0.155 10 niver basins

0.499 0.320 0.180 Yellow River
Thomes (1970) 040 034 025 Suia-Missu and | Minimization of error sum
Araguaia basins, Mato | of squares
(Gross, Brazil
0.47 0.41 0.04 -do- () greater than 1.94
0.11 0.32 0.59 -do- O less than 1.94 cfs
019 032 056 -do- Maximization of explained
variance () greater than
502 cfs
0.51 0.50 0.01 -do- O less than 15.02 cfs
0.14 0.36 0.54 Smaller streams
Ponton (1972) 0.60 0.40 -0.01 Green River
0.80 0.44 -0.23 Birkenhead River
KEnighton (1974) 0.61 0.31 0.08
Smith (1974) 0.60 0.30 0.10
0.54 0.23 0.23
0.46 0.16 038

Parker (1979) 0.50 0415 0.085

Lane and Foster 0.46 0.46 0.081

{19807

Rhoads (1991) 0.46 0.46 - Missouri River basin 106,155-1.358.000 sq.
Km.

049 030 James River basin 655-55810 sq. km
0.51 0.37 Smokey Hill River 020749 880 sq. Km.

Allen,  Arnold 0.557 0.341 0.104 674 cross sections from 15

and states in the conterminous

Byers (1994) U S
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E:{pouéﬂt

Source b £ m Dramnage area Conditions
b f m
Leopold and 0.26 0.40 0.34
Maddock (1953)
Leopold et al. (1964) 0.26 0.40 0.34 Midwestemm U. 5.
0.12 0.45 0.43 158 stations inthe U. 5. A
Wolman (1955) 0.04 0.41 0.55 Brandywine River,
Pennsylvania
Leopold and 0.26 0.33 0.32
Miller (1956)
Leopold and 023 042 036 Theoretical
Langbein (1962)
Langbein (1964) - 0.50 0.50 Circulating flume
0.23 0.42 0.35 Stable river section
Scoft (1966) 0.35 042 055 Ephemeral streams
0.24 0.56 0.20 Perennial streams
Leopold and 0.16 0.30 0.52 Middlefork Salmon Fiver 138 sq. Mi.
Skibitzke (1967) near Cape Hom
0.06 0.43 0.53 Bear Valley Creek near Cape | 180 sq. ML
Hom
0.04 0.36 0.61 Middlefork Salmon River 2020 sg. Mi.
near Mevers Cave
0.08 0.41 0.52 Big Creek near Big Creek 470 sq. M
0.27 0.20 0.53 Salmon River at Salmon 2020 sg. Mi.
0.10 0.40 049 Salmon River at Challis 3670 sg. Mi
Coates (1269) 0.36 0.20 0.44 18 streams n the | 13-61 sq. Mi
Appalachian Plateau
Church {1280) 022 0.31 0.48 Baffin Island Sandurs
Stall and 023 041 036 Big Sandy River, Kentucky
Yang (1970)
Wilcox (1871) 0.09 0.36 0.53 Upper Holder Basin
Heede (1972) - 0.43 0.52 Fool Creek, Central Rocky
Mountaimns
- 036 034 Ephemeral Streams in
semiarid U. S, A
Ponton (1972) 0.21 0.32 0.50 Coast mountain streams, B.
C.. Canada
Enighton (1972) 0.29 0.40 031 River dean at Addington Hall | Braided reach
0.11 0.56 0.33 Right distributory Braided reach
0.23 0.27 0.50 Left distibutory Braided reach
Richards (1973) - 0.639 0.296 Rocester
-- 0.44 0474 Serlby Park
-- 0.37 0.57 Yaxall
-- 0.576 0.32 Draycott
-- 0.342 0.603 Beedly
-- 0.568
- 0.583
Dury (1976) 0.543 0.344
Riley (1978) 0.42 0.41 0.16 Gwdir River
0.35 0.48 0.17 Namoi River
0.35 0.52 0.13 Barwon River
0.38 0.46 0.16 Three rivers
Williams (1978) 0.49 0.24 0.27
Betson (1979) 0.245 Watersheds in Kentucky
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Source Exponent | Exponent | Exponent Dirainage area Conditions
Lane and 0375 0375 0.25
Foster (1980)
032 032 0.36
Abrahams 0419 -0.064 0.632 West channel, 8 observations
(1984)
-.671 0.863 0.753 East channel: 8 observations
Philips and 0.367 0.040 0.580 Blanca Meadow: 20
Harlan (1984) observations
0419 -0.095 0.67 West channel: 80
observations
-0.706 0912 0.792 East channel: 8 observations
Rhoads (1991) 0.50 0.34 - Missouri River basin 252 gaging stations

3.3 Soluzioni “fisicamente basate”

Come vedremo in dettaglio nel seguito, I'ipotesndamentale per le prime impostazioni
delle trattazioni “fisicamente basate” (discussepaeagrafi 3.3.1 — 3.3.4) consiste nell’assumere |
condizioni di movimento incipiente per tutti i pudella sezione. Differiscono da tale impostazione
guelle sviluppate successivamente, basate sulldizione di trasporto trasversale nullo (paragrafo
3.3.5) e quella sviluppata nella presente tesi.§3.Basata sull'ipotesi di concentrazione uniforme
sulla sezione.

[l moto incipiente & importante per lo studio delsporto di sedimenti, I'erosione del canale
e il progetto della sezione stabile di un canalecalisa della natura stocastica del moto dei
sedimenti lungo il letto di un fiume é difficile fileire con precisione a quale particolare condigion
di flusso la particella comincera a muoversi. Dnssguenza dipende in misura piut 0 meno
rilevante da quale definizione di movimento incigee viene attribuita dai ricercatori. Essi
normalmente usano la terminologia di “moto iniziaella particella”, “moto di piu particelle
aggregate” , “assenza di movimento” o “moto in daiwhi critiche”. Nonostante le diverse
definizioni, sono stati compiuti significanti pregsi sia teorici che sperimentali.

La seguentéigura 3.1mostra le forze agenti su una particella di sedimeaferica deposta
sul fondo di un corso d’acqua. Per la maggior pattefiumi naturali, le pendenze sono
sufficientemente piccole da poter assumere chertgponete della forza gravitazionale in direzione
del flusso trascurabile rispetto le altre forzerdgsulla stessa particella.

Le forze considerate sono la forzalifiag, la forza di sollevamento, il peso immerso, e la
forza d’attrito. Una particella di sedimento e wndizione di moto incipiente quando almeno una

delle seguenti condizioni & soddisfatta:
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F, =W, (3.9)

Fo = Fg (3.10)
Mg =M, (3.11)
dove

M, : momento ribaltante dovuto allg, e F,

M ¢ : momento resistente dovuta alla e Wy

ol

|
|

L s s mm e — o Ay = e == == =

W,

Figura 3.1 — forze agenti su una particella disedito Yang 1973)

3.3.1 Soluzione di Lacey (1930)
Uno dei primi metodi per determinare il profilo ldetezione stabile di un corso d’acqua e

stata formulata daaceynegli anni trenta e si basa sull’equilibrio di ymeticella in condizioni di
moto incipiente.

Lo sforzo tangenziale di un elemento del fondogiesbile come segue:

r= WL = Jhi[tosp (3.12)
Jay® +dz°
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dove:

y . peso specifico del fluido

h: tirante d’acqua

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

¢ : angolo di inclinazione rispetto il piano orizzalg
y : coordinata trasversale

z : coordinata verticale

assumendo lo sforzo tangenziale appena ricavatcapaalore critico su tutta la sponda secondo
I'espressione:

tan2 1/2
T, = ro{cos‘a{l— 5 wﬂ (3.13)
tan® ¢

dove:

r,. . sforzo tangenziale critico al centro del corsacdua
¢ : angolo di inclinazione rispetto il piano orizzalg

@ : angolo a riposo del terreno costituente la spond

Si ottiene:

L _tan’g v
Jhi = }ho{cosa{l - ¢H (3.14)

dove:

y . peso specifico del fluido

h: tirante d’acqua
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h,: tirante d’acqua al centro del corso d’acqua
¢ : angolo di inclinazione rispetto il piano orizzale

@ : angolo a riposo del terreno costituente la spond

assumendo:

dz
— =tang
dy

dove:

z : coordinata verticale

y : coordinata trasversale

¢ : angolo di inclinazione rispetto il piano orizzalg

Si ottiene:

2 2
dz) . [h tan’ ¢ —tan” ¢ =0
dy h,

dove:

Z : coordinata verticale

y : coordinata trasversale
h: tirante d’acqua
h,: tirante d’acqua al centro del corso d’acqua

@ : angolo a riposo del terreno costituente la spond

che porge la seguente soluzione:

h —co tang y
hO hO
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dove:

h: tirante d’acqua

h,: tirante d’acqua al centro del canale

¢ : angolo di inclinazione rispetto il piano orizzale

@ : angolo a riposo del terreno costituente la spond

y : coordinata trasversale

Dalla presente formula si deduce che la forma derble stabile nell'ipotesi di movimento
incipiente della particella di sedimento € di foramausoidale.

La larghezza della sponda nella condizione di dgqiol incipiente si determina imponendo
il valore nullo all’espressione precedente. Sieoii quindi:

_mhy
°  2tang

(3.18)

3.3.2 Soluzione di Parker (1978)

Questo metodo consiste nell'equilibrio delle foegenti su una particella in condizioni di
moto incipiente. E anche conosciuto con il noménaetodo del tirante verticale” in quanto le
espressioni che seguiranno contengono il tirardgeqiia misurato lungo la verticale.

Il presente metodo prende in considerazione uroabecqua a sezione simmetrica in cui le
sponde si uniscono molto gradualmente al fondanesbrrispondenza del quale il tirante idrico €
h, -

Si considerano le forze applicate alla particellaatlimento giacente sulla sponda inclinata
di un angolog rispetto il piano orizzontale. Queste forze samocdmponente della forza di gravita
orientata lungo la sponda, la resistenza di atttgtla particella, la forza dbrag e la forza di
sollevamento dovute al flusso della corrente att@lta particella.

Indicando cor{a,g,g} il set di versori di una terna di riferimento ggémale in cui el &

orientato in direzione longitudinale e tangentefaido del corso d'acquag, & orientato in
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direzione trasversale e tangente al fondo, mesjtee orientato in direzione normale al fondo. Le

particelle di sedimento sono spinte in direzionggltudinale dallo sforzo tangenziale esercitato dal
fluido, in direzione trasversale dalla forza digta (Questa analisi trascura le correnti secoeflari

Il vettore dello sforzo effettivo tangente al fongl@sprimibile come:

T =ar,e - \1- p)dsinge, (3.19)
dove:

r,: sforzo tangenziale critico

A peso specifico immerso

y . peso specifico del fluido
p : porosita del materiale costituente il fondo

d : diametro della particella di sedimento

¢ : angolo di inclinazione della sponda rispettodrm orizzontale
a : rapporto tra lo sforzo tangenziale e lo sforzggenziale critico:

a=rlr,
mentre lo sforzo tangenziale normale al fondo é:

Ten = AL~ p)d cosp-apr,Je, (3.20)
dove:

r,: sforzo tangenziale critico

A peso specifico immerso

y . peso specifico del fluido
p : porosita del materiale costituente il fondo

d : diametro della particella di sedimento

¢ : angolo di inclinazione della sponda rispettodrm orizzontale
LS : rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag

a : rapporto tra lo sforzo tangenziale e lo sforagenziale critico:
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a=rlr,

La condizione affinché si verifichi il moto incipite € che la resistenza di attrito@bulombbilanci

lo sforzo tangenziale:

= /’/‘TEN

essendo al centrg =0, ¢ =0, la relazione precedente fornisce il valore dsflarzo tangenziale

TET

(3.21)

critico al centro della sezione:

_ pll-p)
oo = ol 1) JAd (3.22)

dove:

A peso specifico immerso

y . peso specifico del fluido
p : porosita del materiale costituente il fondo

d : diametro della particella di sedimento

L - coefficiente d'attrito di Coulomb
S rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag
a : rapporto tra lo sforzo tangenziale e lo sforaggenziale critico:

a=rlr,
oppure in termini di sforzo tangenzialeQhields

* — ,U(l— p)
I 0 _W (3.23)

dove:

p : porosita del materiale costituente il fondo

L . coefficiente d’attrito di Coulomb
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[ rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag
a : rapporto tra lo sforzo tangenziale e lo sforzggenziale critico:
a=rlr, (3.24)

Per sedimenti granulari & possibile assunyere084 corrispondente ad un angolo di riposo
pari a 40°, ed un appropriato valope= 038 valore dia corrispondente a*,=0.03 si

dimostra essere 10.06.

Lo sforzo tangenziale misurato in direzione vettiqaud essere scritto come segue:
T =ylhlilcosg (3.25)
dove:

¢ : angolo di inclinazione della sponda rispettoidno orizzontale

h: tirante d’acqua misurato al centro dell’elemenfmitesimo del fondo

i - pendenza longitudinale del canale

rimaneggiando la (3.21) con la (3.24) e la (3.26x@rdando chegang = —dh/ dysi ottiene:

hY (1B (dn) _ o(14up_  hY
(mj+( U ]LWJ ﬂ( U ﬂmj (8:29)

dove:

h: tirante d’acqua

h,: tirante d’acqua al centro della sezione

L . coefficiente d'attrito di Coulomb

S rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag
introducendo le due condizioni al contorno:
h(y=0)=h, (3.27)
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h(y=B/2)=0 (3.28)

la soluzione della (3.26) diventa:

h 1 1-uB y | _
hy 1-4 {Co{ﬂ\/lwﬂ hoj ﬂﬂ} 329

dove:

h: tirante d’acqua

h,: tirante d’acqua al centro del canale
L - coefficiente d'attrito di Coulomb

S : rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag

Il tirante d’acqua al centro della sezione per wweaione in condizioni di equilibrio
incipiente puo essere determinato imponendo cBélzo tangenziale, in corrispondenza del punto
d’unione tra la sponda e la parte centrale, siaglaralore critico. Ricordando I'espressione dello

sforzo tangenziale si ottiene:

] (3.30)

hy=7%, — (3.31)

Si osserva che il tirante al centro della seziomgeaa determinato € valido anche per la
soluzione diLane(3.17), in quanto l'ipotesi di partenza consistee#l’ imporre su tutta la sezione
lo sforzo tangenziale pari al valore critico.

Il valore dello sforzo tangenziale critico € dipente dal numero dReynoldsiella particella
come indicato dal diagramma Shields La relazione tra lo sforzo tangenziale criticéstieldse il
numero diReynoldsdella particella pud essere determinata dall’eigugz proposta d&rownlie
(1981):
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r*, = 022R:%° + 006exp- 1777R;°) (3.32)

dove:

R,: numero di Reynolds della particella espresso come

Agdd
R, = y (3.33)

. peso specifico immerso

: accelerazione di gravita

o «a D

. diametro della particella di sedimento

V: viscosita cinematica

la larghezza della sponda puo infine essere datatmiponendo a zero I'espressione (3.29) e

sostituendo adh, I'espressione (3.31)

B, =7*, % /% arcco§u) (3.34)

3.3.3 Soluzione di lkeda (1982)

Ikeda(1982) ha considerato allo stesso modo I'equilildietie forze di una particella situata
nella sponda di un corso d’acqua in condizione diamncipiente. Questa soluzione consente di
ottenere una stima piu accurata della distribuzideko sforzo tangenziale rispetto I'equazione

proposta dd@arker. L’espressione di bilancio ottenuta é la seguente:

(J (ﬂ,b’—lJ_Z(T*chcow{(ﬂﬂﬂj(ﬂz:1}:052 ¢,_%}:o (3.35)
T* upB T* up U U

dove:
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r* ., : sforzo tangenziale di Shields critico sulla sp@ond
r* ., sforzo tangenziale di Shields critico al centetialsezione

¢ : angolo di inclinazione della sponda rispettoidno orizzontale

L . coefficiente d'attrito di Coulomb

[ : rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag

la trattazione considera il tirante d’acqua misutahgo la normale al fondo:

r=ylilh/cosg (3.36)
dove:

¢ : angolo di inclinazione della sponda rispettodrm orizzontale

h: tirante d’acqua misurato in verticale

i - pendenza longitudinale del canale

considerando che:

cosp = [(g—i;j + 1] (3.37)

dove:

¢ : angolo di inclinazione della sponda rispettoidno orizzontale

h: tirante d’acqua misurato in verticale

'equazione di bilancio (3.35) puo essere riscittiane segue:
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(e ) -l () %)
dy) \7*s )\ HB W\t )\ w?p? ) P\ up
dn\* )% ) (48-1) ("6 ) (5 pr -1
+(d—yj 2{(T*coj( 1B jl(r*coj (1B -1) + (uB +1) 7 j]
IR I e
©B T* T*0 )\ HB I s
_(ﬂﬂﬂjz(uz+2j2_z(f*cb]2_2+.u2ﬁ2—1}=o
H u T*o) L WP

dove:

(3.38)

r* ., : sforzo tangenziale di Shields critico sulla sp@pnd
r* ., sforzo tangenziale di Shields critico al centetiasezione

¢ : angolo di inclinazione della sponda rispettoidno orizzontale
L . coefficiente d'attrito di Coulomb

[ : rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag

sostituendo nell’espressione appena ricavata 33)3i ottiene la seguente equazione differenziale:

h(dn_ | -b+o

6= T 5:39)

dove:

h: tirante d’acqua misurato in verticale

h,: tirante d’acqua al centro del canale
L - coefficiente d'attrito di Coulomb

[ : rapporto tra la forza di sollevamento e la fadz®rag

b= 2(%} (1— y2ﬂ2)+ (#jz + 21+ ,u,[;’),uﬁ% (3.40)

49



2

IR AN RC RS

; p
+ {#T (L+ uﬂ)ﬂﬂ(h—:jz + {%}2 (- 12 Yo+ uB)

Questa equazione non € ne lineare ne integrabilerina chiusa. Per soddisfare le condizioni al

(3.41)

contorno:
v (3.42)
dyl,

h/h, calcolato nel primo punto dopo il centro del canabttenuto dallo sviluppo in serieTdiylor.

In questo punto si ottiene dunque:

h 2 2
LI ] Y (3.43)
hy 1+2p° + up ) 2h,
Per risolvere il problema per i restanti punti &stusato uno schema alle differenze finite
centrate.

Per sedimenti con angolo di riposo di 40450.48 , 5=0.85 come suggerito, tra gli altri,
daParker (1978). InFigura 3.2i profili della sponda derivanti dalla (3.29) e43), con i valori di
[ e [precedentemente indicati sono confrontati con dfifar ottenuto dalle prove sperimentali.
Come risulta dal confronto, il profilo ottenuto aoktodo della profonditd normale si adatta meglio
al profilo sperimentale.

Si osserva inoltre che la seguente espressionenubét per interpolazione dei dati

sperimentali, risulta descrivere abbastanza atamente I'intero profilo:

0 0

h o exd -
h——l exp{ hj (3.44)

dove:
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Yr = % - X (3.45)

B: larghezza del canale
h: tirante d’acqua

h,: tirante d’acqua al centro del canale

0 T T T ] T T T T T T T T
A v=pgDScos®
0.2 |- - 1 =
° 0 = DS
tTPe cos ® _
— e DATA POINTS FROM PRESENT -
" EXPERIMENTS
0.4 - . _ -
. _
DL i
D, .
0.6 |- y —
¥
- A D _—E)l' -~
—=1-g°¢
DC
0.8 A -
5 RN -
& D L] ] &

10 ‘ L1 A a1 [l 8y s 5

o} | 2 3 4 5 6 7
Jr
D

Figura 3.2 — profilo sperimentale della sezionitaconfrontato con i profili ottenuti col metodel tirante
verticale e normale.

Dall’equazione (3.43) si puo ricavare una buonenatidell’area della sezione trasversale di un

canale stabile, che risulta:

A=(B-2h)h, (3.46)
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La previsione di tale area risulta entro un marginerrore del 5% rispetto quella osservata
sperimentalmente.

Ikeda (1981) fu il primo a proporre un profilo dalla foa esponenziale come quella
precedente.

La sua espressione € la seguente:

h_*; :1-ex{—y_KTj (3.47)
dove

Y = % - X (3.48)
K = h—t [ (n, - Py (3.49)

Sia 'equazione (3.47) che la (3.44) rappresenbsree 'andamento del profilo sperimentale,
anche se questo non e sorprendente peh(cheho[l—exr(— B/2ho)] quandoB/2h,>>1.

Comunque, I'equazione (3.47) non puo essere usate ¢dormula di progetto di un profilo
stabile in quantK richiede la conoscenza del profilo a priori.

Altri autori hanno ripreso la formulazione esporalezdi lkedaper adattarla maggiormente

alle piu recenti osservazioni sperimentali. Pemgse Pizzuto (1990) ha ricavato la seguente
formula:

hﬂ :1—exp{—,uElyij (3.50)

dove:

h: tirante d’acqua
h,: tirante d’acqua al centro del corso d’acqua
L - coefficiente d'attrito di Coulomb

B

Xg ZE

Cy (3.51)
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3.3.4 Soluzione di Diplas (1992)

Diplas (1992) propone una approssimazione polinomialeladsbluzione numerica
dellequazione dilkeda (1982) tenendo conto inoltre degli effetti provibcdalla diffusione

turbolenta.

Considerando il bilancio della quantita di moto parea dA di Figura 3.3la seguente
espressione per lo sforzo tangenziale agente liipgoimetro dPe ottenuto come segukeupdgren
e Jonssonl964):

% water surface
k4

v

oA

<4~ symmetrical

P

< 1/2 B ‘

Figura 3.3 — Definizione dei parametri assuBbip(as, 1992)

_ dA d Dy o
r= ME—E(L pPU'V Edjz) (3.52)

il secondo termine dell’espressione rappresenflasto trasversale della quantita di moto dovuto

alla turbolenza che é stato espressPal&ker (1978) come segue:

Dn  —— N2 .DNdT
L puvmu_[%q{Li?JaE (3.53)

S

53



w(j'ijj{ﬂ;‘g—ji)ln(gozzj_36(;-J)} a SN]_N

d?D
ﬁ
1+o| D

dy

sostituendo I'espressione appena ricavata nellzefdente si ottiene:

d*h* dh*_kdzh* d¥ | dh*

——+ {(A2 +2)Wh*

1
h*, = l’Zh*(u— j+h*2lP
c = A > dy

dy* dy*2 dy* dy*

dove:

e el ()2

A, | k*,
o~ AR RN ey

dZh*
= +1
A e

_h* d2h*
A dy*?

30h* A2
=
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(3.57)

(3.58)

(3.59)

(3.60)
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A, =In(A,) (3.62)

12 d*h
A= (A + A2 (3.63)
dy*
* A2Rh* 3 *
{(1_ 2A2) 33* zytjz +h* iyr:s}
A = (3.64)
A
'equazione (3.56) pud essere adimensionalizzdtaasndo | seguenti parametri:
h
r*, =— 3.65
cb Ad ( )
h.i
r* =-—= 3.66
° Ad (3.66)
sostituendo nella (3.35) i parametri appena rigaiaittiene:
2
—H ﬂ+A§/2
IA&.SIZ
O*,, =|—F——— 0%, (3.67)
- uB)u

L’equazione appena ricavata fornisce il tirantéiailungo la sponda per un corso d’acqua
di geometria assegnata. Inoltre puo fornire il pwadella sezione in condizioni di equilibrio dian
nota distribuzione dello sforzo tangenziale e datamale del fondo. Se il valore del tirante eccede
il tirante critico si avra erosione della spondagversa se € minore la sponda é stabile.

Percio per un corso d’acqua in equilibrio incipeetd distribuzione dello sforzo tangenziale
deve coincidere con lo sforzo tangenziale criticogni punto del perimetro della sezione.

La forma di una sezione di un canale in equilitmicipiente pud essere ottenuta risolvendo
simultaneamente I'equazione della diffusione tuebtd e del bilancio delle forze. Combinando la
(3.56) e la (3.67) si ottiene:
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d*h* _ D, + Dy,

3.68
dy*® D, 200
dove:
. * % 1/2
b, =0 _ (W, +A,), db* (A +2)]do* _ A (:HEAQJ (3.69)
Wh* W dy* h* Jdy* Wh*{ 2

[ {dh* d?h*2\ 15428 A, 2 dzh* )| o
Dy, = 2 5/2 312 a4 Al2 A3 || 2 3.70
de* dy* j( A +A{2A8 AA A&D Ag(dy* ”(Puﬂ)u 570

B EAE
G-wB)udy* (36 4 | Aw dy*
" oA [i](ﬂj (3.72)
36(A2 +2)(2A4_137j A k™
- 3.73
AQ A13/2 Ale;/z ( )
Ao :1+;17 (3.74)
2A, —5
A =(2+A)PA 275)
_a ) 4A [A]30 i_ﬁ\(l—ZAz)dh* d2h*
A, = A10{24('6‘2 +2)(A3J(k*SJ+(36 4) A, dy* dy*z} (3.76)

Questa € una equazione differenziale del terzonerdion lineare e non omogenea che
richiede tre condizioni al contorno. La largheza dorso d’acqua non € nota a priori percio
I'estremita della sponda, dove vengono riferitedadizioni al contorno, e altrettanto sconosciuta.
Cosi e richiesta una condizione al contorno aggiarger risolvere il problema.

Le condizioni al contorno in corrispondenza deltoedella sezione sono le seguenti:

h =1 (3.77)
dh =0 (3.78)
dy*
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mentre in corrispondenza dell’estremita della spond

h*=0 (3.79)
dh*
dy*:‘Vl (3.80)

Il problema puo essere risolto per via numericaalahdo prima di tutto il valore di

d’h* / dy*? j nel punto di unione tra la sponda e il centrdalsezione risolvendo la (3.68). Il

valore corretto & ottenuto imponendo ahth* /dy*3‘, = 0dovuto alla simmetria della sezione.
J

Conoscendo quindi il valore corretto dfh* / dy*?

J_é possibile utilizzare il metodo &unge-

Kutta-Merson che e de(Ay*)5 ordine e Vahl Davis1986), per calcolare:
h*, dh* /dy*, d*h* /dy*?,d°h* /dy*2, 0%, do* / dy*, d>0* / dy*? per ogni punto in successione
della sponda.

Il valore di 6*_ viene aggiornato utilizzando il metodo di bisezidirehé le condizioni
all’estremita della sponda siano soddisfatte. Rddnre di 0* _cosi ottenuto si pud calcolalg.

L’autore ha dimostrato inoltre che il profilo deliezione di equilibrio ottenuta con il

metodo numerico puo essere ben approssimata seguknte polinomio di quinto grado:

h* =C,y*® +C,y** +C,y** +1 (3.81)
dove:
21 %
,=Ld™h’ (3.82)
2 dy*"|,

)6l

4

(3.83)

Rt
%)
ROE 10N

C, = (3.84)

(%)
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La forma della sezione di un corso d’acqua in égud incipiente dipende dal valore
assegnato ai paramei 3,d . Sia la larghezza dimensiona® = B/ h, che lad*h* /dy*? J_sono
condizionate dal valore che si attribuisce a queatametri. Il profilo della sponda ottenuto per

diversi valori diy , con 5= 085e d,, =75mm € indicato irFigura 3.4 — 3.6La variazione della

B* con i valori diu € rappresentata iRigura 3.5 Come ci si aspetta 'andamento indica una

crescita diB* al decrescere diz e puo essere ben rappresentata dalla seguentd@ia
B* = -16.1814u° + 44.3206u° — 435548y + 21.1496 (3.85)

Allo stesso modo le variazioni (dizh*/dy*z‘, con i valori di 4 sono rappresentate in
J

Figura 3.7dalla seguente espressione:

d’h*/dy*?| =00103/° +0071%* - 0.3089+0.0315 (3.86)

j

1.0 ‘,_ 1rll—llrll—llllliri!lftrlgﬁtl||l|rr1||r::
os E =047 3

; . u=058 °

o8 T _ =070 :

2 N 1=0.84 3

o7 f R
0.6 | | E
] N 5

* C ]
QoS SOON N ;
0.4 3 . N . AN ;
0.3 ~ \ N\ —_1
0.2 3 v \ N ]

T F \ N \ \ ]
01 F \ \ 3
o o \ \ ]

0.0 PN S U S S S N N S S W S A0 T S WU ANTA SV ST IN B WA ST AL T B O AT TR UL B W A

0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5 3.0 3.5 4.0 4.5
y* ;
Figura 3.4 — Profilo di equilibrio incipiente di worso d’acqua ottenuto per differenti valorizi (Diplas,
1992)
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Figura 3.5 — Variazioni della larghezza adimend®i2* per differenti valori di¢ (Diplas, 1992)
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Figura 3.6 — Profilo di equilibrio incipiente di worso d’acqua ottenuto per differenti valori@i(Diplas,
1992)
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Figura 3.7 — Variazioni della larghezza adimendiers* . per differenti valori dii (Diplas, 1992)

60



3.3.5 Soluzione di Ikeda e Izumi (1991)

Questa trattazione si basa sull’assunzione di usocd’'acqua dritto e largo avente sezione

simmetrica. Il corso d’acqua ha una larghezza cesgiaB, una pendenza costante ed e

composto da una parte centrale a fondo piattajiifl trante € assunto parifa,.

E stato assunto inoltre un fondo composto da sedimen coesivi di pezzatura uniforme

aventi diametrad . Nella trattazione che segue si indica codirezione longitudinale, con la

direzione trasversale e canla verticale. Il trasporto diffusivo dei sedimeimi sospensione in

direzione trasversale € espresso come:

F, =—¢,0c/oy

dove:

¢, coefficiente di diffusione trasversale (nellaedioney)

c: concentrazione di sedimenti in sospensione medialttempo

il valore di ¢, si assume pari d\(ebel e Schatzmah984):

g, = 020u* h,

dove:

h,: tirante al centro del canale

u*,: velocita di attrito al centro del canale espriitailtome:

u*, =1,/ p

p . densita del fluido

r,: sforzo tangenziale al centro del canale defiodme:

r, =y, O
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il coefficiente di diffusione verticale é assuntripa (/anonj 1975):
g, = 010u* h, (3.89)
dove:

h,: tirante al centro del canale

u*,: velocita di attrito al centro del canale

Figura 3.8 — Bilancio tra i flussi dei sedimentidirezione trasversale nel volume di controNtgflar,
1997)

In riferimento allaFigura 3.8 la conservazione dei sedimenti in sospensiongjnirvolume di
controllo compreso tra il fondo e la superficieelia, € definita come:

_dR _
dy

E-D (3.90)
dove:
E : tasso di erosione ovvero frazione di sedimergivkne erosa dal fondo

D : tasso di deposito ovvero frazione di sedimengi sideposita sul fondo

F_: trasporto trasversale diffusivo dei sedimensaspensione integrato lungo la verticale
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In corrispondenza dell’estremita della sponda et@nde chd > E, mentre in prossimita
del centroD < E in quanto i sedimenti sono trasportati dal ceneeeso le sponde. Il flussb,

integrato lungo la verticale diventa:
dh
 =-¢ j —dz-— J0010y)+e,d Y (3.91)

dove:

¢, coefficiente di diffusione trasversale (nellaedioney)

h: tirante d’acqua

C,.,,: concentrazione di sedimenti in sospensione inspwndenza del fondo

{ : concentrazione dei sedimenti sospesi integraticabmente esprimibile come:
7 ={"cd 3.92
= J'Oc z (3.92)

il tasso di erosione deve essere uguale al tagdiffusione dal fondo:

=¢,(0c/oz) _ =V,E (3.93)

z=h S
dove:

c: concentrazione di sedimenti in sospensione nmedialttempo

v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento

E : tasso di erosione

il tasso di deposito & correlato con la concentrazidei sedimenti sospesi in corrispondenza del

fondo ed é descritto come:

D=v.d_, (3.94)
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dove:

C |Z:h: concentrazione di sedimenti sospesi in corrispord del fondo

v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento

Per valutare il tasso di erosione si consideranh@lice caso in cui il trasporto trasversale
diffusivo dei sedimenti in sospensione € molto pic® trascurabile, cosi con le assunzioni di (B.93
e (3.94), (3.90) si riduce a:

E=d_, (3.95)
La concentrazione in condizioni di equilibrio inrdspondenza del fondo e stata misurata da

diversi autori (per esemplanoni 1946;Lane e Kalinske1939;Ashida e Michiugd970) ed é stato

dimostrato cheE é correlato au*; /v,, che forniscec| ., nella forma:
d_, =0.0025u*; /v,)* (3.96)

dove:

u*;: velocita di attrito corrispondente allo sforangenziale del grano

v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento

la rata di erosione € percio ridotta a:

E =0.0025u*, /v, )V, (3.97)
dove:

u*;: velocita di attrito corrispondente allo sforangenziale del grano

v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento

per coefficienti di diffusine cotanti lungo la viedle lac é descritta come:
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c=d_ exd-(v,/&,)(h-2) (3.98)
dove:

C,.,,: concentrazione di sedimenti sospesi in corrispord del fondo
v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento

&, coefficiente di diffusione in direzione

h: tirante d’acqua

Z : coordinata verticale

la concentrazione integrata sulla verticale e ddstta alla seguente:

{= %{1— exf- (v, /&,)hl}dl (3.99)

S

dove:

C,.,,: concentrazione di sedimenti sospesi in corrispord del fondo
v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento

&, coefficiente di diffusione in direzione

h: tirante d’acqua

Siccome v,h/&g, >> 1per fiumi di sabbia, la concentrazione al fondaagprossimativamente

descritta come:
d_, O(v./&,) (3.100)

dove:

{ : concentrazione di sedimenti integrata sulla prdita

v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento
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&, coefficiente di diffusione in direzione

sostituendo la (3.100) nella (3.94) il tasso dias#o diventa:

D=(vz/e, ) (3.101)
dove:

{ : concentrazione di sedimenti integrata sulla prdfta
v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento

&, coefficiente di diffusione in direzione

in modo analogo, sostituendo alla (3.91) la (3. X0@}tiene:

Fo=—¢,(0¢/0y)+¢€,(v,/ gz)j—; (3.102)

dove:

{ : concentrazione di sedimenti integrata sulla prdfta
v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento
¢, coefficiente di diffusione in direziong

&, coefficiente di diffusione in direzione

h: tirante d’acqua

Affinché il corso d'acqua sia stabile il traspottasversale diffusivo dei sedimenti in sospensione
deve essere bilanciato con il trasporto di fondtwg:c

F +Qy =0 (3.103)

dove:
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F_ : trasporto trasversale diffusivo dei sedimensaspensione

Jg. - portata solida di fondo trasversale

Le seguenti variabili adimensionali & e g, sono usate per ottenere le equazioni del prafilo i

equilibrio di un corso d’acqua:

F.=¢,{,/B (3.104)

g, =1857*2(h,/B)/Agd® (3.105)
BL 0 0

dove:

¢, coefficiente di diffusione in direziong

h,: tirante d’acqua al centro del corso d’acqua

B : larghezza totale del corso d’acqua

{ : concentrazione di sedimenti integrata sulla prdfta
{,: concentrazione di sedimenti integrata sulla prdfta al centro del corso d’acqua
r*, sforzo tangenziale adimensionale al centro dedacdracqua

A peso di volume immerso

g: accelerazione di gravita

d : diametro della particella di sedimento

s=h/h, (3.106a)
n=ylB (3.106b)
Z2={1¢, (3.106c)

Dalla relazione dEngelund e Hanse(1967) che mette in relazione lo sforzo tangemzikigrano

con lo sforzo tangenziale critico e ricordando chig >>r* _, la (3.97) diventa:

67



E = 00017 *? v*? v, (3.107)
dove:

r* sforzo tangenziale adimensionale

v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento
v, *: velocita di caduta adimensionale delle particdilsedimento

v,* =v,/,/Agd

'equazione (3.90) con la (3.101) , (3.102) e (3)1diventa:

L’dzs; 7 (3.108)

3dn

in cui:

y = Qg / BE, (3.109a)
A=D,/E, =1 (3.109b)

B: larghezza totale del corso d’acqua

E, : tasso di erosione al centro del corso d’acqua

D, : tasso di deposito al centro del corso d’acqua

Per soddisfare la condizione di equilibrlodeve essere uguale all’'unita in quanto il tasso di
erosione deve bilanciare il tasso di deposito. ddmanalogo, usando la (3.102) ed esplicitando la

portata solida di fondo trasversale e I'espressami® sforzo tangenziale, la (3.103) diventa:

dz - K;E = KZSZE

— (3.110)
dn dn dn
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dove:

K, =(v./€,)h, (3.111a)

K,=0qs /F, (3.111b)

v, : velocita di caduta delle particelle di sedimento
h,: tirante d’acqua al centro del corso d’acqua

&, coefficiente di diffusione in direzione

L’equazione (3.108) e (3.110) sono le equazionelwe servono per definire la forma della
sezione trasversale di equilibrio di un corso diecglLe equazione al contorno consistono nel
considerare trascurabile la portata solida di fommdsversale o il trasporto trasversale diffusieo d

sedimenti in sospensione in corrispondenza deflarigie libera, descritti rispettivamente da:

3
95" 5, p=0 (3.1122)
dn
dz ds
9 _kz%8=0,p=0 3.112b
an " Cap n ( )

e la concentrazione adimensionale integrata inczdet deve essere inoltre al centro della sezione

pari all’'unita:

Z=1,n=1/2 (3.113)

le condizioni al contorno per il profilo della seae stabile sono:

s=0,7=0 (3.114)

s=1,n=1/2 (3.115a)
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3
‘;—Szo, n=12 (3.115b)
n

dividendo la (3.110) peds/ d7 risulta:

dz
i K,Z =K,s (3.116)

che porge la soluzione:

Z = CyexK,s) - (K, /K, )s* + (2/ K, )s+(2/ K2 (3.117)
con le condizioni al contorno espresse dalle (3,1(B3115a) si ottiene:

Cy =1+ (K, /Kt (2/K,) + (27 K 2 JJexed- K,) (3.118)

Il valore della variabiley in (3.108) é calcolato di seguito. L'equazionel(®a) €& calcolata

ricordando la (3.107) e (3.105) percio si ottiene:
y=1850/* _ R;*(h,/B)™ (3.119)
dove:

h,: tirante d’acqua al centro del corso d’acqua

d : diametro della particella di sedimento

v, *: velocita di caduta adimensionale delle particéilsedimento
R, tirante d’acqua adimensionale al centro del cdfaoqua

R, =h,/d

R, € dell’ordine di 1000. La velocita adimensionaileaduta della particella, calcolata con

la formula diRubey(1933), e pari a 0.43, assumendo la dimensiorieatigel diametro della
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particella di sabbia di 0.2 mm. Il rapporBY h, per corsi d’acqua sabbiosi assume un valore tipico

di 100, mentre il valore dy & stimato con un ordine di grandezza pdd .

introducendo la seguente variabile:

r=nly"? (3.120)
'equazione (3.108) puod essere riscritta come segue

%(dzssldrz):z—s2 (3.121)

le condizioni al contorno corrispondenti a quesfaazione sono ricavabili dalla (3.114), (3.112a) e
(3.115b):

s=0,r=0 (3.122a)
3

CL—S=°' r=0 (3.122b)
r
3

‘i‘j_sr:o, Lo (3.122¢)

sostituendo la (3.117) nella (3.121) e integransioetto r si ottiene:

3
105 ¢ 3 le2-251 2 loxk,e) -2 Reugle - Koo 2o o o (3.123)
6 K K 5 K, 2KZ~ K

dove:

C1 : costante di integrazione ottenibile dalla d¢eimehe al contorno (3.122b)

la condizione (3.122c) impone un’altra restrizi@ukin definitiva si ottiene la seguente equazione:

71



3 2 2 2 |_3(K, ) _Ky(3_ 2)_
COK—1|:[1—?+FJexp(Kl)—F}——(—+1] ( + J 0 (3.124)

1 1 1 S\ K, K

integrando la (3.123) con la condizione (3.122ajtsene:

1

-1/2
_18 &+1 s - 9K, s _12K, s? ds= (3.125)
5 K,

jssz 6C, 3 32_§+i2 exr(Kls)—i3 +
0 K Ki K Ky

Figura 3.9 — Profilo della sezione stabile otterpgointegrazione numerica della (3.125) considiéwan
i =0.0005 ed =0.2 mm, per i qualK,=2.26 eK,=0.17 (keda e 1zumi1991)

Sostituendo (3.90) nella (3.111a) ed usando leimlav, =,/ Agdv*_ e u*, =,/ghi, K, e data

dalla seguente:
K, =128v*_ (R,i)™? (3.126)
dove:

v, *: velocita di caduta adimensionale delle particdilsedimento
R,: tirante d’acqua adimensionale al centro del cdfaoqua

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

in modo analogo sostituendo (3.104) e (3.105) r{8ltal1b) si ottiene:
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K, = 153x10°v*3 R;% (3.127)

dove:

v, *: velocita di caduta adimensionale delle particdilsedimento
R, tirante d’acqua adimensionale al centro del cdfaoqua

i : pendenza longitudinale del corso d’acqua

10

: T T
R 4 =0. 5am 4 . SEISISITRNTIII -2;-;;1*;;-?;:?;?;22’-:
d=0,1mm

Kz for K3=0

= 107'p N

1072 | A
(2) 1072

10°3

10-¢ 1072 107 w0~ 10~*
$ 10~ 10°° ‘ 10" 10°F

Figura 3.10 — Valori diK; in funzione della Figura 3.11 — Valori diK, in funzione della
pendenzd e del diametrad (lkeda e 1Izumil991) pendenzd e del diametrdd (lkeda e 1zumil1991)

Il tirante d’acqua adimensionale al centro del ca&cquaR, puo essere calcolato dalla
(3.126) o (3.127) risolvendo I'espressione (3.124ija alla (3.118).
| risultati che si ottengono sembrano pero sovraste in modo rilevante il tirante d’acqua

h, per i corsi d’acqua di pianura, in cui la pendelmaitudinale é dell’ordine di qualche decimo

per mille.

3.3.6 Soluzione alternativa

Nella presente tesi si é fatto ricorso ad una deé@potesi (introdotta per la prima volta da
Brunatq 2013) consistente nellassumere che la conceatrazotale di sedimenti sia costante in
ogni punto della sezione, e dunque il trasportevigesale in sospensione sia nullo sulla sezione
stessa. La concentrazione totale di sedimenti éefinita come rapporto tra la portata solida ttal

(ovvero di fondo e di sospensione) in direziongyltardinale e la portata liquida.
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La portata solida totale puo essere invece suddinisina componente idrodinamica legata
agli sforzi tangenziali creati dalla corrente idri@ in una componente legata agli sforzi tangénzia
determinati dalla forza di gravita direttamente ragesulla particella di sedimento posta sulla
sponda inclinata.

A sua volta la concentrazione puo quindi esserdligisda nelle due componenti che
verranno nominate in seguito rispettivamente caimadinamica e gravitazionale.

La formula qui utilizzata per il calcolo della pata solida totale € quella &ngelund e
Hansen(1968) di seguito espressa introducendo la rat@zii Chézyin luogo alla velocita del

moto uniforme:

qds _ 0,05)(2 5/2

= r
Jond®  g(yad)*

(3.128)

mentre la concentrazione si ottiene dividendo éx@dente relazione della portata solida per la
portata liquida, calcolabile mediante la relazidh€hézyin moto uniforme.

Cosi come fatto per la portata solida anche lo sforzo tangenziatenell’equazione precedente
sara distinto nelle due componenti idrodinanwgae 7, gravitazionale:

rl=ri+r] (3.129)
rispettivamente dovute all’azione della corrente:

I, = phi (3.130)

e dalla gravita:

1y =(yo—y)d— (3.131)

tenendo presente che la portata liquida si puvesei

q=x+hih (3.132)
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con vhi = In
14

la concentrazione totale si puo esprimere come sodatle due componenti idrodinamica e

gravitazionale:
C=C, +C, (3.133)

La concentrazione idrodinamica é espressa come:

005y 1,°
=7 A "h 3.134
h yzﬁAzd h ( )
mentre la concentrazione gravitazionale é espriendmme:
2
005y 1 ,, o[ dz
=——=——=—d(y, - — 3.135
In definitiva la concentrazione totale, data datanmaC, +C_, risulta:
2
005y 2:2 2 2 1(dhj
- i h + d T~ _ — 3136
i fgvd|” e =n)s ry (3.136)

La soluzione della sezione di equilibrio si calcoteme detto imponendo la costanza della

concentrazione, ovvero che la derivata prima deltespetto alla distanza y sia nulla. Si ottiene

dunque:
3
dC 0,0SX 2: 2 dh 2 2 1 dh 2 2 1 dh d2h
— iz —(d V== +2d -y = — =0 3.137
o igeral” a (v, - ) hz(dy] (v, - ) h(dyJ ¥ (3.137)
ovvero che:
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. 1(dh)’
yzlzh—dz(ys—y)zﬁ(d—y] +2d2(ys—y) > =0

che é una equazione differenziale di secondo omtndineare, la cui soluzione é:

R
h=c, cos?(2dA (d (v.-y) cl+y)j (3.138)

Con c, e c,costanti di integrazione. Imponendo che la pendenzarrispondenza del punto

d’intersezione tra la sponda e la parte centrgle Q) sia nulla si ottiene:

dh

(i
— =c,sin —d?(y. - ch:O L ¢ =0 3.139

y=0

mentre in corrispondenza dell'asse del corso d'adgioe pery = Q) imponendoh = h, si ottiene

c, =h,

In definitiva I'equazione del profilo in equilibrigsulta:

_ i
h=h, cosZ(ZAd yj (3.140)

La larghezza della spondd, si ottiene imponendo il valore nullo all’'equazigrecedente ovvero

che I'argomento del coseno sie 2 :

B, = 2 (3.141)

Come ¢ possibile osservare la larghezza della spasdlta univocamente definita una volta che si

conosce la pendenza del corso d’acqua e il diandeirsedimenti.
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Capitolo 4 Confronto fra le soluzioni “fisicamentebasate”

4.1 Introduzione

Nel presente capitolo verra fatto un confronto ifrasultati restituiti dalle tre soluzioni
rappresentative dei tre metodi che costituisconenlazioni “fisicamente basate”. Come soluzione
rappresentativa del metodo del moto incipienteaéastcelta la soluzione &iarker (1978), per il
metodo dell’equilibrio dei flussi trasversali e tatascelta la soluzione dkedae lzumi (1991),

mentre per il metodo dell’equilibrio della concextiione si fa riferimento alla soluzione alternativa

4.2 Confronto fra le forme dei profili della sponda

Da un semplice confronto fra i profili della spondgéenuti dalle tre diverse soluzioni é
immediato osservare che i profili differiscono aefbrma. La soluzione alternativa e Barker
(1978) hanno entrambe un profilo cosenoidale clperdie esplicitamente dalle caratteristiche
idrauliche e sedimentologiche come la pendenzaitlzsigale del corso d’acqua e il diametro dei
sedimenti. La soluzione alternativa presenta urigpdnflesso in corrispondenza del punto estremo
della sponda, mentre la soluzioneRdirker (1978) presenta un punto di flesso in corrisporden
della mezzeria della sponda. Per ottenere il prafélla sponda per la soluzionelkiedae Izumi
(1991) si deve ricorrere invece ad una integraziom@erica. Si ottiene un profilo la cui forma
dipende implicitamente anche dal diametro dei sedtire dalla pendenza longitudinale del corso
d’acqua. Il profilo cosi ottenuto avra una formagressivamente piu incassata alllaumentare del
diametro dei sedimenti e al diminuire della pen@elongitudinale del corso d’acqua. Nella figura
che segue verranno rappresentati in forma adimealgid profili della sponda ottenuti dalle tre

soluzioni rappresentative.
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y/Bs

0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1
0
0,14 |—— Parker(1978)
0,2 1 |— lkeda-lzumi(1991)
0,3 |— Alternativa
0,4
<
— 0,5+
e

Figura 4.1 — Profili di equilibrio della sponda petre soluzioni rappresentative

4.3 Confronto fra le profondita della corrente in a&se

Le soluzioni diParker (1978) elkedae Izumi(1991) consentono di determinare, come visto
nel capitolo 3, anche la profondita della corraaiteentro della sezione in condizioni di equilibrio
La soluzione alternativa invece lascia indeternunitvalore di questa grandezza. Per questo
motivo, in questo paragrafo, viene rappresentatmiifronto fra il valore della profondita della
corrente in equilibrio per le due soluzioni rapgrgative del metodo del moto incipiente e
dell’equilibrio dei flussi trasversali.

Per la soluzione dParker (1978) tale profondita pud essere espressa deljmeste

relazione:

h, = 756x102d 0™ (4.2)
0

dove:

i[—]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti
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Per la soluzione dkedae Izumi(1991) la profondita al centro della sezione inikdorio pud essere
espressa, con un discreto grado di approssimaziaia,seguente relazione:

h, = 605x10*d® 0~°° (4.2)
dove:
i[—]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

4.4 Confronto fra le portate liquide

Un ulteriore confronto che puo essere considerdta & portata liquida convogliata dalla
sponda per le tre diverse soluzioni rappresentairee quanto riguarda la soluzione alternativa la
portata liquida convogliata dalla sponda puo esseieolata integrando sulla larghezza della

sponda stessa il seguente differenziale:

dQ= xh¥%4"?dy (4.3)
dove:

h: profondita della corrente
i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

X : coefficiente di Chézy

sostituendo alla precedente la relazione che esplianprofondita della corrente in condizione di

equilibrio si ottiene:

= xiv2h¥2 [*cog| Ly |d 4.4
Q= xi"hg"* [ 2 Y|V (4.4)
dove:
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h,: profondita della corrente al centro della sezione

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

X . coefficiente di Chézy

B, : larghezza della sponda

che diventa:

BS
9sin ly +sin 3ly
+1/21.3/2 ZBS ZBS
Q=x ho

12"
2B,

dove:

h,: profondita della corrente al centro della sezione

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

X . coefficiente di Chézy

B, : larghezza della sponda

Risolvendo si ottiene in definitiva:

_ﬂ 3/2A_d
Q=3 i

dove:

h,: profondita della corrente al centro della sezione

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua
X : coefficiente di Chézy
A peso specifico immerso

d : diametro caratteristico dei sedimenti
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Per quanto riguarda le altre due soluzioni rapmtesee la portata liquida é stata
determinata per via numerica. In questo caso ifficiente di Chézye stato assunto variabile con il
numero diReynolds In particolare, per il regime di moto di transizé (700<Re<25000) il

coefficiente di resistenza Biarcy — Weisbachpuo essere assunto parBlasius 1913):

_ 0224

f RElM

(4.7)

dove:

1/2:1/2
Re= Xh—l (49)
v

f : coefficiente di Darcy — Weisbach

Re: numero di Reynolds

h: profondita della corrente

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua
X : coefficiente di Chézy

V : viscosita cinematica

g: accelerazione di gravita

combinando tra loro le precedenti relazioni sienti il coefficiente dChézy

4

8gi1/8 ; 3/14
=2 |h 4.10
X (ozz| T (4.10)

dove:

h: profondita della corrente
i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

V: viscosita cinematica
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g: accelerazione di gravita

€ importante osservare come la relazione dellaafgodella soluzione alternativa sia stata
ricavata considerando un valoreydcostante. Tuttavia i risultati ottenuti per int@gone numerica
della stessa soluzione, considerando un coeffejenariabile, risultano essere comparabili alla
soluzione ottenuta col costante, purché si assuma per lo stesso un oppoxtalore mediato
sull'intera sezione della sponda.

Nella Figura 4.2 rappresentata la variazione della portata lmuidl funzione del diametro
caratteristico dei sedimenti e dalla pendenza tadgiale del corso d’acqua, per la soluzione di
Parker (1978). Considerando un valore della profonditéadmrrente al centro della sezione pari a

guello ottenuto dalla soluzione drarker (1978) e assumendp variabile, si determina la

variazione della portata liquida per la soluziotlieraativa rappresentata figura 4.3

1,E+07 d=0,1mm d=0,5mm
d=1mm d=5mm
1,E+06 -
——d=10mm —d=50mm
1,E+05

1,E+04 -
— 1E+03
a2 1,E+02 -
S
— 1,E+01 -
1,E+00 -
1,E-01 -
1,E-02
1,E-03 -
1,E-04 ‘ ‘
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.2 — Portata liquida convogliata dalla sfaoattenuta dalla soluzione Blarker(1978)
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1,E+08 d=0,1mm d=0,5mm
1,E+07
1,E+06 -
1,E+05
1,E+04
W1,E+03
"E1E+02 -
o1,E+01 -
1,E+00 -
1,E-01 -
1,E-02 -
1,E-03 -
1,E-04 1
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.3 — Portata liquida convogliata dalla sfgoattenuta dalla soluzione alternativa considesamd
della soluzione dParker(1978)

Con l'ipotesi appena fatta, la relazione della @@rtliquida (espressa im’/s) per la soluzione

alternativa, puo esprimersi come segue:

Q=130 %52 (4.11)

dove:

i[-]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

mentre la portata liquida (espressanin/s) della soluzione dParker (1978) pud essere espressa

come segue:
Q=954x107[d 5 (4.12)
dove:

i[—]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti
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Nella Figura 4.4€ invece rappresentata la variazione della politpiada per la soluzione dkedae
lzumi(1991).

1,E+20 d=0,1mm d=0,5mm
1 E+18 d=1mm d=5mm
1,E+16 | ——d=10mm ——d=50mm

1,E+14 -
1,E+12
W1,E+10
"E1E+08 -
O’'1,E+06
1,E+04
1,E+02 -
1,E+00 -
1,E-02
1,E-04 ‘
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.4 — Portata liquida convogliata dalla sfaoattenuta dalla soluzioneldeda e Parke(1992)

Considerando per la soluzione alternativa un valieletirante al centro pari a quello che si

ottiene dalla soluzione dkedae Izumi (1991) ey variabile la variazione della portata liquida e

rappresentata iRigura 4.5
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1,E+13 d=0,1mm d=0,5mm
d=1mm d=5mm
1,E+11 - ——d=10mm ———d=50mm

1,E+09 -

—1,E+07 -
0

m\
£ 1,E+05 -
O'1 E+03 -
1,E+01

1,E-01 -

1,E-03 ‘
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.5 — Portata liquida convogliata dalla sfgoattenuta dalla soluzione alternativa considesamd
della soluzione dikeda e Izum{1991)

la portata liquida (espressamr /s) per la soluzione alternativa pud essere espoesaa:
Q = 440x10° [@ 43 (4.13)
dove:

i[-]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

mentre per la soluziorkedae lzumi(1991) la portata liquida (espressaniri/s) diventa:

Q=128x10"[d *3~*° (4.14)

dove:

i[—]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti
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4.5 Confronto fra le portata solide longitudinali

Analogamente a quanto fatto per la portata liquaahehe la portata solida longitudinale puo
essere di particolare interesse per effettuareonfranto fra le tre soluzioni rappresentative.

Per quanto riguarda la soluzione alternativa, latgb@ solida longitudinale puo essere
calcolata dalla relazione #&ingelunde Hansen(1967), che esplicitata in termini di profonditalle

corrente diventa:

ds =ah®? (4.15)
dove:

2:5/2
g = 00X (4.16)

~ Jond

h: profondita della corrente

X . coefficiente di Chézy

Assumendgy costante, la portata solida longitudinale conatdglidall'intera sponda del corso

d’acqua puo essere ottenuta integrando sulla larghdella sponda stessa il seguente differenziale:
dQ, = q.dy (4.17)

sostituendo alla precedente I'equazione ricavatdepg, Si ottiene:
_ 5/2 (Bs m
Q =ath,™"| CO§[2_I?>S dey (4.18)

dove:

h,: profondita della corrente al centro della sezione

B,: larghezza della sponda
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a : coefficiente definito dalla (4.16)

che diventa:
BS
150sin "~y |+25sin 37" y|+3sin5 "y
5/2 ZBs ZBS ZBS
Q. = a [h, o (4.19)
240 —
2B,
0
dove:
h,: profondita della corrente al centro della sezione
B, : larghezza della sponda
a : coefficiente definito dalla (4.16)
Risolvendo si ottiene in definitiva:
16 52 Ad
=—alh f— 4.20
Qs 15 0 | ( )
dove:

h,: profondita della corrente al centro della sezione

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua
A peso specifico immerso
d : diametro caratteristico dei sedimenti

a : coefficiente definito dalla (4.16)

In Figura 4.6€ rappresentata la variazione della portata sq&tala soluzione dParker
(1978). In Figura 4.7 € invece rappresentata la variazione della portatala della soluzione
alternativa avendo considerato una profondita atroedella sezione pari a quella ottenuta dalla

soluzione dParker(1978) ey variabile.
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1,E+01 d=0,1mm d=0,5mm

1,E-08 - \’
1,E-09 |

0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.6— Portata solida longitudinale convoglid&lla sponda ottenuta dalla soluzion@aliker (1978)

1,E+02 d=0,1mm d=0,5mm
d=1mm d=5mm
——d=10mm ——d=50mm

1,E-08 T ‘
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.7 — Portata solida convogliata dalla spasitenuta dalla soluzione alternativa consideramgdo
della soluzione dParker(1978)

Con tali ipotesi la portata solida longitudinale/s) per la soluzione alternativa pud essere

espressa dalla seguente relazione:

Q. =138x107%d > (4.21)
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dove:

i[-]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

Mentre per la soluzione #iarker (1978) la portata solida longitudinalm{/s) pud essere espressa

dalla seguente relazione:
Q. = 104x107°d *% 7 (4.22)

dove:

i[-]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

La Figura 4.8rappresenta la variazione della portata soliddgeoluzione dlkedae Parker
(1992).

La Figura 4.9 e invece rappresentata la variazione della porsatala della soluzione
alternativa avendo considerato una profondita atroedella sezione pari a quella ottenuta dalla

soluzione dikedae lzumi(1991) ey variabile.

d=0,1mm d=0,5mm
1,E+18 1 d=1mm d=5mm
1,E+15 ——d=10mm ——d=50mm

1,E+12
—1,E+09 -
0
mE 1,E+06 -
O"’,l,E+03 .
1,E+00 -
1,E-03 -

1,E-06 -

1,E-09 T
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.8 — Portata solida convogliata dalla spositenuta dalla soluzione di Ikeda e Izumi (1991)
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1,E+12 d=0,1mm d=0,5mm

d=1mm d=5mm
1LE+101 ——d=10mm ——d=50mm
1,E+08 -

1,E+06 -
W1,E+04
mgl,|5+02 1
>1,E+00 -
1,E-02 -
1,E-04 -
1,E-06 -
1,E-08 ‘
0,00001 0,0001 0,001
|

Figura 4.9 — Portata solida convogliata dalla spasitenuta dalla soluzione alternativa consideramdo
della soluzione dikeda e 1zum{1991)

Con tali ipotesi la portata solida longitudinal@®/s) per soluzione alternativa, con un discreto
grado di approssimazione, diventa:

Qs — 1.77X1014d 5.% 827107 Ind+021 (4.23)

dove:

i[-]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

Mentre per la soluzione dkedae Izumi (1991) la portata solida longitudinalen{/s) pud essere

espressa, con un discreto grado di approssimazialia,seguente relazione:

Q. = 762x10%d ™" 378102 Ind+021 (4.24)
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dove:

i[-]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

4.6 Confronto fra le larghezze della sponda

Come precedentemente ricavato, la larghezza dpbads per la soluzione alternativa

risulta:
B,=m@o™ (4.25)
dove:

i - pendenza longitudinale del corso d’acqua

d : diametro caratteristico dei sedimenti

Per quanto riguarda la soluzioneRhrker (1978), la larghezza della sponda pud essere ssspre

dalla seguente relazione:
B, = 028[d ™ (4.26)
dove:

i[—]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

Mentre per la soluzione dkeda e Izumi (1991), la larghezza della sponda puo espressauco

discreto grado di approssimazione, dalla seguetdeione:

Bs - 424x109 ms.l [ﬂ—5.70<10'zlnd+1.05 (4.27)
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dove:

i[—]: pendenza longitudinale del corso d’acqua

d[m]: diametro caratteristico dei sedimenti

La Figura 4.10rappresenta il confronto fra la larghezza dellansia ottenuta dalla soluzione
alternativa e la larghezza ottenuta dalla soluzaifarker (1978).

La Figura 4.11rappresenta il confronto fra la larghezza ottemlatidéa soluzione alternativa e
la larghezza ottenuta dalla soluzione lkieda e Izumi (1991). Come si osserva, la soluzione
alternativa restituisce risultati comparabili cansbluzione dikedae lzumi(1991) per un diametro

caratteristico dei sedimenti pari a 0.5 mm.

1,E+06 d=0,1mm d=0,5mm
d=1mm d=5mm
T~ — d=10mm d=50mm
-~ - — — Alternativa

1,E+05 -

Bs/d

1,E+04 -

1,E+03 A

1,E+02 ‘ ‘
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.10 — Confronto fra la larghezza ottenatifadsoluzione alternativa e dalla soluzion®drker
(1978)
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1,E+12 d=0,1mm ,.5mm
d=1mm mm

1,E+11 d=10mm =50mm
— — Altemativa

1,E+10 A

auio

[eNeNoX

1,E+09 -
1,E+08 -

Bs/d

1,E+07 -
1,E+06 -
1,E+05 - —_——_
1,E+04 =

1,E+03 -

1,E+02 T
0,00001 0,0001 0,001

Figura 4.11 — Confronto fra la larghezza ottenatigadsoluzione alternativa e dalla soluzionékdda e
Izumi(1991)

Capitolo 5 Sezioni transitorie di quasi-equilibrioper la soluzione alternativa

5.1 Introduzione

In questo capitolo verra trattato il fenomeno dblezione temporale della sponda, partendo
da una configurazione iniziale equilibrata, in siene introdotta una perturbazione a gradino, a
scala stagionale, del livello idrico. Si ipotizzecl’evoluzione temporale avvenga attraverso una
successione di configurazioni equilibrate dellargf@o cosi da realizzare un processo di quasi-

equilibrio.

5.2 Soluzione numerica
Ricordando la relazione che descrive la concertnaziotale di sedimento si ottiene:

2
c=c, ﬂ—Kﬁ(@j (5.1)
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dove:

h: profondita della corrente

h,: profondita della corrente al centro della sezione
B, : larghezza della sponda

C,: concentrazione al centro della sezione

K:( B, j (5.2)

derivando la (5.1) si ottiene:

E:c 1dh Kh2 dhY’ 2Kh dhdh (5.3)
dy h dy h dy h dy dy®

2 2
dC | Ldh o Nofdn dh)’ rak [ dh dh+2Kh2 dh dh+
dy h, dy h dy h dy dy? h dy dy?

2 2
—ZKE d?h —2Kh dh)d®h (5.4)
h { dy? dy ) dy®
2 2
dCZ::COid—?—Zth dhY’ 5Kh0 dh dh+
dy h, dy h dy h? dy dy?
2 2
—ZKE d“h —2Kh dh)d®h (5.5)
h { dy? h | dy)dy?

le condizioni di equilibrio impongono che:

C =C,=costante oppurdC/dy =0, per cui:
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[ﬂ_Km(@ﬂ:l
hy h \ dy

Ldh by (dh) o Ry (dn)d®h o
h, dy  h*{dy h  dy ) dy?

che danno come risultato la gia nota relaziongud#ilo in equilibrio:

S

T
h = hg,, COS’ [E yJ

supponendo di variare il livellg,,, e di portarlo ad un nuovo livellb, si ottiene:

h=h, - hOeqsinz(% yj

S

la portata solida per unita di larghezza vale:

dC
Og. = ¢ th——

dy
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(5.6)

(5.7)

(5.8)

(5.9)

(5.10)

(5.11)

(5.12)

(5.13)

(5.14)



2
dgs __,fdhdC  d Cj (5.15)

dy dydy  dy?

dh dC =C,| — dn)’ Kh—g@ —2Kh—@ “d%h (5.16)
dx dx h dy h=\ dy h{dy) dy

2 4 2 2
d czc{ﬁd h M (dh] +5K&(@] d*h

dy? h, dy’ h*{ dy h {dy) dy?
2 2
_2Kh d?h _2Kh dh)d*h 5.17)
dy? dy ) dy®

2
dgg, - 4 @d_c+hd C|_
dy dydy dy’

-¢[C, % ﬁdh Kh dh +3Kho dh O|h+ (5.18)
h dy h, dy? h? dy h dy dy?

a1 -y )

A questo punto € possibile richiamare I'equaziongxherper risolvere il problema:

dz qu,L

5.19
dt dy ( )

sostituendo alla precedente si ottiene:

dz _
s £[C,|..] (5.20)

dove é possibile assumere un valor medie di

1d§ k - 32
c==CEu*h,=—./gi [h 5.21
S EEurhy == oi (5.21)
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L’equazione (5.19) puo essere integrata numericganen

Una soluzione piu semplice puo infine essere oteewsservando che i profili di quasi-
equilibrio differiscono tra loro per il valore #hial centro della sezione. Si puo quindi pensare a

delle soluzioni dipendenti dal tempo attraverso costanteA(t). L’equazione (5.9) diventa:

h=h, - Alt) thy,, sin{% yj (5.22)

S

Sostituendo la precedente nella (5.19) e risolvdad®.20) puo essere ricavata la variab(lé.

Calcolando per semplicita in corrispondenzaddsi ottiene:

dAlt) AL ea EhOe{ij 1 (5.23)
dt 2

dove:

B, : larghezza della sponda
h,: profondita della corrente al centro della sezione

=y /hy (5.24)

che integrata con la condizioni al contorno chetpef, A =1, fornisce:

Alt) = explad) (5.25)
dove:

1 )1
a-= Efa mOeq(EJ F (526)
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2
o = 20X (5.27)

~ Jond

Per fare un esempio si puo considerare un diande®@®mm e una pendenza longitudinale
i=0,01% (valori tipici per le sezioni del fiunfeo a valle forniti daColombo e Filippi 2010).

Considerandgy =50 m'Ys in prima approssimazione si ottiene la seguentduzione temporale

nel caso in cui = 0,80 e 1,20.

1,4 —1t=0
1,2 L ——t=10000anni
‘ —— t=20000anni
11 t=30000anni
_ 08 e equilibrio
<
< 0,6 1
0,4
0,2
0 T T T T T T T T T
0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1
y/Bs
Figura 5.1 — Evoluzione temporale della seziontadglonda perr = 0,8
1,2 — =0
—— t=10000anni
1 ——t=30000anni
0.8 L t=70000anni
e equilibrio
o
£ 0,6 1
e
0,4
0,2
0 T T T T T T T T T ®
0 0,1 0,2 0,3 0,4 0,5 0,6 0,7 0,8 0,9 1
y/Bs

Figura 5.2 — Evoluzione temporale della seziontadgonda perr = 1,2
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5.3 Conclusioni

Le valutazioni fatte precedentemente mettono imlenza un tempo di adattamento della
sezione di equilibrio, alla perturbazione introdptestremamente lungo (31@nni). Questo
significa che perturbazioni a scala stagionaleadplbrtata (oscillazioni idrologiche) producono
cambiamenti impercettibili della forma della seaomnche variazioni permanenti della portata
equivalente, legate a cambiamenti climatici (ridaatento globale) e interventi antropici

(sovrautilizzazione) sembrano non influire sostalmente sulla forma della sezione.
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