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Supplementary  Material  S1  ‐  Mathematical  Description  of 

SIGA‐CALv1.0 

This supplementary material presents the mathematical description of SIGA‐CALv1.0. The tool is a compound model‐

ing  framework made up of several  integrated models that have been  independently proposed by different authors, 

which have been adapted  into a framework structure. The details of each model,  its mathematical formulation, and 

equations can be consulted in the original publications that are referenced in the main manuscript. However, we include 

general details of the models in this supplementary material. 

 

SIGA‐CALv1.0 consists of six modules, which are explained below. 

Meteorological Module 

 

SIGA‐CALv1.0 enables a representation of the spatial and temporal variability of the main hydrological cycle forces in 

a watershed (precipitation, temperature, relative humidity, solar radiation, wind, and evapotranspiration). The tool is 

based on the acquisition of specific information from monitoring networks. However, networks are not always suffi‐

ciently dense, and methods must be used to make estimates in areas lacking information. SIGA‐CALv1.0 uses interpo‐

lation methods for this. 

 

Spatial interpolation methods 

 

SIGA‐CALv1.0 incorporates the interpolation methods described below: 

 

 Inverse Distance Weighting (IDW) 

SIGA‐CALv1.0 incorporates the interpolation method of Inverse Distance Weighting (IDW) because of its widespread 

application in the hydrological field and its high computational performance [1]. 

 

To describe the interpolation method: suppose that a set of time series of a hydrological variable  𝑉 , ,  𝑘 ∈ 1,𝑛 ,  𝑗 ∈

1,𝑛 , is available at  𝑛  measurement stations located at the spatial positions  𝑥 ,𝑦 , 𝑧 , and records at  𝑛   time peri‐

ods. Then, at  time  𝑗,  the magnitudes of  the meteorological variables at  the  𝑛   stations are known, as  illustrated  in 

Figure S1a where the interpolation process is schematized for 5 stations, which are represented by yellow circles. 

 

The IDW estimator enables a calculation of the value  𝑉 ,   at all of the cell centers that compose the watershed. These 

centers are located at positions  𝑥 ,𝑦 ,  𝑖 ∈ 1,𝑛 . Figure S1a illustrates with a black dot the center of cell i and with 

magenta arrows the distances  𝑑 𝑥 𝑥 𝑦 𝑦 𝑧 𝑧 /   from this center to the  𝑛   rainfall stations. 

Physics dictates that processes decay spatially in inverse proportion to a power of distance, and using a linear combi‐

nation expression, Sheppard [1] proposed the following estimator, which has been adapted here for the meteorological 

variables  𝑉 , : 

V , ω ⋅ V ,   (S1) 
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The weights  𝜔   are obtained as: 

𝜔
𝑥 𝑥 𝑦 𝑦 𝐸𝑧 𝑧 𝑧 /

∑ 𝑥 𝑥 𝑦 𝑦 𝐸𝑧 𝑧 𝑧 /
     ∀     𝑘 ∈ 1,𝑛   (S2) 

where  𝑝  is the power of the method and  𝐸𝑧  is a factor that allows weighting with a greater weight the values of the 

measurement stations that are closer in elevation. Laws of physics, such as the law of universal gravitation or Columbʹs 

law, in which the influence of a process decreases in proportion to the inverse of the square of the distance, the value of 

𝑝  commonly used in hydrological applications is 2. This value is therefore also used in SIGA‐CALv1.0. The value of  𝐸𝑧 

used is 1 in most cases, to calculate three‐dimensional distances in the conventional way in some variables where there 

is known to be a strong correlation with elevation. 

 

 

 

(a) Information available at all stations 

 

(b) Missing information at station 3 

Figure S1. Scheme of interpolation of precipitation with the IDW method, for the center of cell i, at time point j, from information 

collected at rainfall stations. 

In addition, it should be noted that, due to the operational complexity of data collection procedure at some stations or 

due  to equipment  failures,  it  is common  to  find  time periods  for which  there are no  records at some stations. This 

situation is illustrated in Figure S1b, in which a station with no records for time  𝑗  is colored in red. To circumvent this 

difficulty, SIGA‐CALv1.0 adopts a recursive solution, which consists of filling in the values at the stations with missing 

records using the IDW interpolation method, from the existing information at the stations with available records. Thus, 

in  the example of Figure S1b  the value  𝑉 ,
∗   is estimated,  from  the records  𝑉 , ,  𝑉 , ,  𝑉 ,   y  𝑉 , . The asterisks  in  the 

notation refer to the fact that the values in question were filled in rather than being observations. This backfilling strat‐

egy  allows  the  weights  𝜔   to  remain  constant  in  time,  which  minimizes  the  computational  time  devoted  to 
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precipitation interpolation. A better representation of the spatial distribution of the interpolated variables can be deliv‐

ered by having as many stations as possible, and ensuring that for all time periods the number of stations with records 

is greater than or equal to 3. 

 

 Ordinary least squares regression 

Some meteorological variables are highly correlated with other variables whose values are spatially distributed, either 

because they are morphological variables, or because they can be simulated or interpolated. For these variables, SIGA‐

CALv1.0 uses ordinary least squares linear regression as an interpolation method. 

 

The method consists of fitting a  linear model between the drift or  independent variable 𝑊 ,   and the variable to be 

interpolated  𝑉 , , using the known values at the positions  𝑥 ,𝑦   of the meteorological stations (see Figure S1a). The 

residuals of the fit  𝜀 ,   are calculated for the values at each station and interpolated using the IDW method (Figure S2b). 

 

 

(a) Linear fit with the independent variable 

 

(b) Interpolation of residuals with IDW 

Figure S2. Ordinary least squares interpolation scheme   

The parameters  𝑎   and  𝑏   are calculated from the information available at the measurement sites for each time period, 

using the expressions that result from minimizing the sum of squares of the residuals  𝜀 ,   shown in Equations (S3) and 

(S4). 

  𝑎
𝑘 ∑ 𝑊 , 𝑉 , ∑ 𝑊 , ∑ 𝑉 ,

𝑘 ∑ 𝑊 , ∑ 𝑊 ,

                  (S3) 

  𝑏
∑ 𝑉 ,

𝑘
𝑎
∑ 𝑊 ,

𝑘
  (S4) 

Knowing the parameters  𝑎   and  𝑏 , the residuals at the measurement sites are calculated and then interpolated using 

the IDW method. 

  𝜀 , 𝑉 ,  𝑎  𝑊 , 𝑏   (S5) 

Finally, to estimate basin‐wide values, equation (S6) is used, where  𝑎   and  𝑏   are calculated using equations (S3) and 

(S4), 𝑊 ,   is the independent variable, and  𝜀 ,   is the interpolated residual error (see Figure S2a). 
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𝑉 , 𝑎  𝑊 , 𝑏 𝜀 ,                

(S6) 

Interpolation of meteorological variables 

 Air temperature interpolation 

Considering that temperature has a high correlation with elevation [2], SIGA‐CALv1.0 uses ordinary least squares re‐

gression as an interpolation method using elevation as the independent variable. 

 

The minimum  temperature  in each  time period  is obtained by adjusting  the parameters  𝑎   and  𝑏   by 

linear regression, and by interpolating with the IDW method the residual error  𝜀 , , for which the scale factor  𝐸𝑧  is 

calibrated. This procedure  is performed  for each  time period,  first  for  the missing data, and  then  interpolating  that 

variable in all the pixels of the basin, using equation (S7). 

  𝑇𝐴  , 𝑎   𝑍 𝑏  𝜀  ,   (S7) 

 

In the case of the maximum temperature the procedure is analogous except that for the linear fit between  𝑇  ,   and 

𝑍   a straight‐line equation parallel to that of equation (S7) is used. This avoids numerical errors that may occur due to 

crossover between the fitted lines at elevation values for which the temperature is extrapolated. Thus, the maximum 

temperature in a day/pixel (𝑇  , ) is obtained using equation (S8), calibrating the scale factor  𝐸𝑧  for interpolation of 

the residual  𝜀  ,   using IDW. 

  𝑇𝐴  , 𝑎   𝑍 𝑏  𝜀  ,   (S8) 

 

 Relative humidity interpolation 

Relative humidity is a necessary variable for the calculation of the elevation condensation level in the horizontal pre‐

cipitation model. SIGA‐CALv1.0 performs the spatial estimation of this variable by interpolating values from the infor‐

mation of the stations with available information in each period of record, using the IDW interpolation method. 

 

 Solar radiation interpolation 

Solar radiation is a necessary variable for the calculation of reference evapotranspiration. SIGA‐CALv1.0 spatially esti‐

mates this variable by interpolating values from the information of the stations with available information in each pe‐

riod of record, using the ordinary least squares linear regression method (see numeral 3.1.2) where the independent 

variable is the difference between  𝑇  ,   and  𝑇  , , as shown in equation (S9). 

 

  𝑅𝑆 , 𝑎  𝑇𝐴  , 𝑇𝐴  , 𝑏 𝜀 ,   (S9) 

 

 Interpolation of the zonal and meridional components of the wind 

To evaluate the distribution in space and time of the zonal and meridional wind components, SIGA‐CALv1.0 uses the 

IDW interpolation technique. For this variable, a power  𝑝  of 2 and a vertical distance scaling factor  𝐸𝑧  of 1 is used. 
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 Potential evapotranspiration interpolation 

SIGA‐CALv1.0 evaluates potential evapotranspiration differently for areas with vegetation cover and for areas without 

vegetation. In areas without vegetation, the open water evaporation equation proposed by Shuttleworth and Putting [3] 

is used to estimate potential evapotranspiration. In areas with vegetation cover, SIGA‐CALv1.0 uses the method pro‐

posed by Allen et al [4] to calculate the reference evapotranspiration. 

 

According to Shuttleworth and Putting [3], for a constant latent heat of vaporization equal to 2.45 MJ/kg, open water 

evaporation is calculated using equation (S10). 

 

  𝐸𝑉 ,

𝐷 , ∗ 𝑅𝑛 , 𝛾 6.43 1 0.536 𝑈 , 𝑒 𝑒

2.45 𝐷 𝛾
∗

𝑑𝑡
1000

  (S10) 

 

The potential evapotranspiration for a crop type (or cover) of the FAO‐Penmann‐Monteith method is calculated using 

a transformation factor for the potential evapotranspiration of the reference cover  𝐸𝑇 , . Such reference cover is hy‐

pothetical, and is assumed under adequate irrigation conditions (i.e. without water stress). It is equivalent to an exten‐

sive area of grass of height equal to 0.12 m, with a surface resistance of 70 s/m and an albedo of 0.23. The reference 

evapotranspiration  𝐸𝑇 ,   is calculated using equation (S11), where the soil heat flux for one‐day resolution G can be 

considered equal to zero. 

 
𝐸𝑇 ,

0.408 ∗ 𝐷 , ∗ 𝑅𝑛 , 𝐺
900.0 ∗ 𝛾 ∗ 𝑈 ,

𝑇𝐴 , 273.0
∗ 𝑒 , 𝑒 ,

𝐷 , 𝛾 1 0.34 𝑈 ,

∗
𝑑𝑡

1000
 

(S11) 

 

According to the maturity stage of the vegetation cover, the evapotranspiration of the cover  𝐸𝑇 ,   is calculated by 

affecting  the  𝐸𝑇 ,   by  the crop coefficient  𝐾 , .  𝐾   and  𝐾   are  the maximum and minimum values of 

𝐾 ,   for a cover type, and are input to the model as parameters that depend on the vegetation cover in the calibration 

parameter file. 

 
𝐾 , 𝐾

𝐾 𝐾 𝐿𝐴𝐼 ,

𝐿𝐴𝐼  
 

(S12) 

 

  𝐸𝑇 ,  𝐾 , ∗ 𝐸𝑇 ,   (S13) 

 

Evaporation at high altitudes occurs in part due to low atmospheric pressure, which is expressed by the psychrometric 

constant. The mean atmospheric pressure  𝑃   of a pixel with elevation  𝑍   can be calculated using equation  (S14),  in 

standard form for a temperature equal to 20°C. 

  𝑃 101.3
293 0.0065 𝑍

293

.

  (S14) 
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The psychrometric constant in a pixel  𝛾   (kPa/°C) is calculated using Equation (S15), where  𝑐   is the specific heat at 

constant pressure (1.013 x 10‐3 [MJ / kg°C]);  𝜀  is the molecular weight ratio of water vapor over dry air (0.622); and  𝜆 

is the latent heat of vaporization (2.45 [MJ / kg]). 

  𝛾
𝑐
𝜀 𝜆

 𝑃   (S15) 

 

The air temperature must be calculated to then enable calculation of the saturation vapor pressure and the actual satu‐

ration vapor pressure. The higher the air temperature, the higher the water vapor storage capacity and the higher the 

saturation vapor pressure [4]. The mean temperature of day  𝑗  at a pixel  𝑖,  𝑇𝐴 ,   can be approximated from the 

maximum  𝑇𝐴 ,   and minimum  𝑇𝐴 ,   temperature using equation (S16). 

 

  𝑇𝐴 ,
𝑇𝐴 , 𝑇𝐴 ,

2
  (S16) 

 

Similarly, the saturation vapor pressure can be calculated as the average of the maximum temperature and minimum 

temperature conditions using equations (S17) and (S18). The average saturation vapor pressure for the day is calculated 

as shown in equation (S19). 

  𝑒 𝑇𝐴  , 0.6108 𝑒𝑥𝑝
17.27 ∗ 𝑇𝐴  ,

𝑇𝐴  , 273.3
  (S17) 

 

  𝑒 𝑇𝐴  , 0.6108 𝑒𝑥𝑝
17.27 ∗ 𝑇𝐴  ,

𝑇𝐴  , 273.3
  (S18) 

 

  𝑒 ,
𝑒 𝑇𝐴  , 𝑒 𝑇𝐴  ,

2
  (S19) 

 

The actual vapor pressure  𝑒 , which is the one that occurs given that the atmosphere is not saturated, is calculated from 

the relative humidity  𝐻𝑅 ,   using equation (S20). 

  𝑒 , 𝐻𝑅 , 𝑒 ,   (S20) 

 

The slope of the vapor saturation pressure curve  𝐷 ,   (kPa/°C) for the mean daytime temperature  𝑇𝐴 ,   is calcu‐

lated as shown in equation (S21). 

  𝐷 , 4098

⎝

⎛
0.6108 𝑒𝑥𝑝

17.27 ∗ 𝑇𝐴 ,

𝑇𝐴 , 237.3

𝑇𝐴 , 237.3
⎠

⎞  (S21) 

 

Solar radiation provides the energy needed for evapotranspiration, which is a function of extraterrestrial radiation and 

the maximum duration of  insolation. Extraterrestrial radiation can be calculated using equation (S22). Where  𝐺𝑠𝑐

0.082  is the solar constant;  𝜔 ,   is the solar angle;  𝜑   is the latitude in radians; and  𝛿  is the solar declination. 
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  𝑅𝑎 ,
1440 𝐺𝑠𝑐 𝑑𝑟

𝜋
𝜔 ,  𝑠𝑒𝑛 𝜑  𝑠𝑒𝑛 𝛿 𝑐𝑜𝑠 𝜑 𝑠𝑒𝑛 𝛿 𝑠𝑒𝑛 𝜔 ,   (S22) 

 

The solar angle  𝜔𝑠 ,   can be calculated as a function of the day of the year and  latitude  in degrees using equations   

(S23),    (S24), (S25) and (S26). 

 

 
𝑑𝑟 1 0.033 cos

2𝜋 𝑑í𝑎
365

 
  (S23) 

 

  𝛿 0.409 sin 𝛼 1.39       (S24)   

 

  𝜑
𝑙𝑎𝑡𝑖𝑡𝑢𝑑  𝜋

180
    (S25) 

 

  𝜔𝑠 , acos tan 𝜑 𝑡𝑎𝑛 𝛿     (S26) 

 

The solar radiation on a clear day can be calculated as a function of the extraterrestrial solar radiation  𝑅𝑎 ,   and the 

elevation  𝑍 , using equation (S27). 

  𝑅𝑆 , 0.75 0.00002 ∗ 𝑍 ∗ 𝑅𝑎 ,   (S27) 

 

The net solar or shortwave radiation is calculated in terms of the albedo  𝛼 0.23  for the reference coverage and the 

radiation, which is the minimum between that of a clear day  𝑅𝑠𝑜 ,   and that interpolated from measurements  𝑅𝑆 , . 

  𝑅𝑛𝑠 , 1 𝛼  𝑚𝑖𝑛 𝑅𝑆 ,  ,  𝑅𝑠𝑜 ,   (S28) 

 

The net longwave Radiation  𝑅𝑛𝑙 ,   is proportional to the surface temperature to the fourth power  𝑇𝐴 , , and is 

calculated using equations (S29) and (S30). Where  𝜎  is the Stefan‐Boltzmann constant (4.903 ∗ 10 𝑀𝐽 °𝐾 𝑚 𝑑í𝑎 ), 

𝑒 ,   is the actual vapor pressure;  𝑅𝑆 ,   is the solar radiation interpolated from ground measurements; and  𝑅𝑆 ,   is 

the radiation on a clear day. 

  𝑇𝐴 ,
𝑇𝐴  , 273.16 𝑇𝐴  , 273.16

2
  (S29) 

 

  𝑅𝑛𝑙 , 0.5 ∗ 𝜎 ∗ 𝑇𝐴 , ∗ 0.34 0.14 𝑒 ,
. 1.35𝑅𝑆 ,

𝑅𝑆 ,
0.35   (S30) 

 

Net radiation is the difference between the net shortwave radiation and the net longwave radiation and is calculated 

using equation (S31). 

  𝑅𝑛 , 𝑅𝑛𝑠 , 𝑅𝑛𝑙 ,   (S31) 

 

Finally, the wind speed at a height of 2 m  𝑈 ,   can be calculated assuming a logarithmic profile, using equations 

(S32) and (S33), where  𝑍 10𝑚  is the height of the measured wind speed  𝑈 , . 
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  𝑈 , 𝑈𝑥 , 𝑈𝑦 ,   (S32) 

  𝑈 ,
4.87

𝑙𝑜𝑔 67.8 ∗ 𝑍 5.42

𝑈 ,

86400
  (S33) 

 Vertical precipitation sheet interpolation 

Precipitation is the main modulating variable of the hydrological model because it defines the total amount of water 

entering the watershed. Both precipitation and fog interception are  included  in SIGA‐CALv1.0’s precipitation sheet. 

Thus, the value of the precipitation sheet (𝐼0 ,   is estimated as: 

𝐼0 , 𝐼0𝑉 , 𝐼0𝐻 ,   (S34) 

where  𝐼0𝑉 ,   is the vertical fraction and  𝐼0𝐻 ,   is the horizontal fraction, or fog interception fraction, of the precipitation 

sheet. The distribution in space and time of the vertical fraction is obtained from precipitation records in rainfall stations, 

again using an interpolation technique. SIGA‐CALv1.0 incorporates the IDW interpolation method because of its wide‐

spread application in the hydrological field to estimate precipitation, and its high computational performance. 

 

 Fog capture and horizontal precipitation sheet 

The presence of Paramo ecosystems in the study area, and the continuous presence of fog in the Andean Paramos [5], 

made it important to capture these dynamics in the model. The quantification of additional water inputs by horizontal 

precipitation  𝐼0𝐻 ,   in each of the cells  𝑖  in which each of the pilot watersheds is discretized, and for each of the time 

steps  𝑗  in the simulation horizon, has been incorporated into the meteorological module of SIGA‐CALv1.0. 

 

Building on  the work done by Gómez‐Elorza  [6], who extended  the TETIS model  to  incorporate  the process of  fog 

capture by vegetation, the horizontal precipitation  𝐼0𝐻 ,   can be estimated according to equation (S35), where  𝑤 ,   is 

the mass fog water content per unit volume [g/m3],  𝑣 ,   is the air parcel displacement velocity [m/s] which corresponds 

to the wind speed estimate obtained from the zonal and meridional wind components (see numeral 3. 5),  𝐴 ,   is the 

cross section [m2] of the obstacle perpendicular to the wind direction (which for our case is the vegetation),  𝑡  is the 

exposure time of the fog [s],  𝐸  is an efficiency factor of the surface as a receptor [‐] and 0.069 is a unit converter factor. 

 

𝐼0𝐻 , 0.069 𝑤 , 𝑣 , 𝐴 , 𝑡𝐸  (S35) 

 

The estimation of the mass fog water content per unit volume [𝑤 , ] is calculated based on the relationship found by 

Gultepe et al. [7] for the liquid water content in fog (LWC), as shown in equation (S36), where  𝑇𝐴 ,   is the air tempera‐

ture and  𝐿𝑊𝐶 ,   the liquid water content [kg/m3]. 

 

𝐿𝑊𝐶 , 10 . . ∗ ,   (S36) 

 

The air parcel displacement velocity [𝑣 , ] is estimated from the intercept of the wind component with the topographic 

gradient direction of the terrain. This allows for a calculation of the magnitude of wind speed that drags the air parcel 

towards the evaluated site. The cross section [𝐴 , ] of the obstacle perpendicular to the wind direction, which for our 

case is the vegetation, is estimated from the product between the LAI and the pixel size. The time t of fog exposure is 
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considered as the time step at which the model is evaluated, and the efficiency factor  𝐸  is a result of the model calibra‐

tion process. 

 

Finally, to determine the area where the fog capture  is going to be considered,  it is necessary to determine the LCL 

(Lifted Condensation Level), for which the Lawrance model [8] is used, which is expressed in equation (S37), where 

𝐿𝐶𝐿 ,   [m.a.s.l.] is defined as the height at which the relative humidity (𝐻𝑅 , ) of an air parcel reaches 100% with respect 

to liquid water when cooled by dry adiabatic lift. The relative humidity of the air increases as it cools, since the amount 

of water vapor in the air (i.e., its specific humidity) remains constant, while the saturation vapor pressure decreases 

almost exponentially with decreasing temperature. Therefore, if the air parcel rises above  𝐿𝐶𝐿 , , the water vapor will 

begin to condense. 

𝐿𝐶𝐿 , 𝑍 20
𝑇𝐴 ,

5
∗ 1 𝐻𝑅 , ∗ 100  (S37) 

 

Applying equation (S37) in the model requires an estimation of the  𝐿𝐶𝐿 ,   in the entire study area and at each time step, 

with the minimum value determined being the fog condensation value for the study area analyzed at the defined time 

step. For each  time step an area  in which  the  topographic elevation  is higher  than  the minimum value of  𝐿𝐶𝐿 ,   is 

determined, in which fog condensation and fog capture will be carried out. 

 

Phenological Module 

Vegetation growth is conditioned by factors such as the availability of sunlight, the availability of moisture and nutri‐

ents in the soil, the hardness of the soil, and the presence of toxic substances and pests.   

 

It has been found that the optimal development of vegetation, during a time interval  Δ𝑡  (here equal to 1 day), is related 

to the amount of heat units that it accumulates. The concept of heat units can be linked to the air temperature in the 

environment in which the vegetation grows. To define the heat units, consider that vegetation has development thresh‐

olds, expressed in terms of temperature and equal to  𝑇   and  𝑇 , which are, respectively, the maximum and mini‐

mum temperatures at which vegetative development occurs. On a day  𝑗,  in which the maximum and minimum air 

temperatures are correspondingly  𝑇 ,   and  𝑇 , , the only degrees of temperature that contribute to vegetative de‐

velopment (𝑇𝐷 ) are those between  𝑇   and  𝑇 . This can be expressed as: 

 

𝑇𝐷 min max
𝑇 , 𝑇 ,

2
𝑇    ,   0    ,   𝑇 𝑇  

(S38) 

The heat units (𝐻𝑈 ) are defined as the accumulation, from a reference day  𝑗   to day  𝑗, of the degrees of temperature 

that contribute to vegetative development: 

𝐻𝑈 𝑇𝐷   (S39) 

The reference day  𝑗   is the day of sowing or germination if the vegetation is in its transitional stage of development 

prior to maturity; or the day of initiation of a growth phase in the permanent stage of mature vegetation in which growth 
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and senescence cycles occur. Different vegetative indices can be simulated based on the concept of heat units, as is the 

case of the Leaf Area Index (LAI). 

 

LAI in the steady state 

Optimal vegetation development, expressed in terms of the LAI, can be simulated through a sigmoidal or logistic rela‐

tionship with the heat units. In the steady state (i.e., for mature vegetation) the development relationship presents two 

phases: (i) a growth phase in which the leaf area of the vegetation increases; followed by (ii) a senescence phase charac‐

terized by a decrease in leaf area. According to Neitsch et al. [9], in the growth phase the temporal evolution of the LAI 

should consider the total time of vegetation development, so its computation should be performed using the following 

expression: 

𝐿𝐴𝐼 𝐿𝐴𝐼 Δ𝐿𝐴𝐼   (S40) 

Δ𝐿𝐴𝐼 𝑓𝑟𝐿𝐴𝐼 , 𝑓𝑟𝐿𝐴𝐼 , ⋅ 𝐿𝐴𝐼 ⋅ 1 exp 5 𝐿𝐴𝐼 𝐿𝐴𝐼   (S41) 

where  𝐿𝐴𝐼 ,  𝐿𝐴𝐼   and  Δ𝐿𝐴𝐼   are the  𝐿𝐴𝐼  on day  𝑗, on the immediately prior day  𝑗 1, and the change in  𝐿𝐴𝐼  oc‐

curring between these two days, respectively.  𝐿𝐴𝐼   is the maximum  𝐿𝐴𝐼  value which the vegetation can reach, and 

𝑓𝑟𝐿𝐴𝐼 ,   is the fraction of the  𝐿𝐴𝐼   that has been reached on day  𝑗. Such a fraction is evaluated, for the growth 

phase, through a sigmoid relationship with  𝐻𝑈 : 

𝑓𝑟𝐿𝐴𝐼 ,
𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈

𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈 exp 𝑙 𝑙 ⋅ 𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈
  (S42) 

where  𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈   is the fraction of heat units with respect to a potential quantity  𝑃𝐻𝑈, accumulated during the growth 

phase.  𝑙   and  𝑙   are form factors of the sigmoid relationship. 

Once the  𝐿𝐴𝐼   is reached, it remains constant until the rate of aging and leaf death (senescence) exceeds the growth 

rate. During senescence,  𝐿𝐴𝐼  is modeled with logistic decline: 

𝐿𝐴𝐼 𝐿𝐴𝐼 í
𝐿𝐴𝐼 𝐿𝐴𝐼 í

1 exp 𝑙 ⋅ 𝑡
  (S43) 

𝑡 12
1 𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈

1 𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈
0.5      ∀     𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈 𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈   (S44) 

where  𝐿𝐴𝐼 í   is the minimum  𝐿𝐴𝐼  reached by the vegetation,  𝐿𝐴𝐼   is the optimum or maximum  𝐿𝐴𝐼  reached in 

the growth phase prior to senescence,  𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈   is the fraction of  𝑃𝐻𝑈  that must be reached for senescence to begin, 

and  𝑙   is a shape parameter that accounts for the rate at which the plant loses its leaf area and  𝐿𝐴𝐼  decreases. 
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 Transition from the growth phase to the senescence phase 

𝐿𝐴𝐼  simulation from the growth phase to the senescence phase occurs when  𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈 𝐻𝑈 /𝑃𝐻𝑈  is greater than or 

equal to a threshold value  𝑓𝑟𝑃𝐻𝑈𝑠𝑒𝑛. 

 Transition from the senescence phase to the growth phase 

For the development of SIGA‐CALv1.0, the work of Alemayehu et al. [10] was adopted to represent the seasonal growth 

cycles of vegetation in the study area. Their work identified that the precipitation regime characteristic of tropical zones 

corresponds  to  the main  trigger  for plant growth, unlike other  latitudes where  the dominant  factor  is  temperature. 

Alemayehu et al. [10] implemented the proposed strategy within the SWAT simulation platform. Given this, it is con‐

sidered a parsimonious and robust approach for  the simulation purposes of SIGA‐CALv1.0. Another benefit of this 

approach is that it can be applied differently for the different Corine Land Cover (CLC) categories already considered 

throughout the preceding modules. 

After senescence has occurred, the onset of a new growth phase is conditioned by the availability of soil moisture. In 

addition to soil and canopy properties, soil moisture is dependent on weather, mainly rainfall. Soil moisture usually 

begins to increase when rainfall starts to increase at the beginning of the rainy season. This transition period between 

the dry season and the rainy season occurs between the initial month  𝑆𝑂𝑆   and the final month  𝑆𝑂𝑆 . 

Considering the above, Alemayehu et al. [10] address the described dynamic for tropical zones, and propose that the 

transition between growth and senescence phases occurs through the following rules: 

o If simulation day  𝑗  is between the first day of the month of the beginning of the transition to the rainy 

season (𝑆𝑂𝑆 ) and the last day of the month of the end of the transition to the rainy season (𝑆𝑂𝑆 , 

and a new growth cycle has not started, the soil moisture index  𝑆𝑀𝐼   is evaluated, as follows: 

𝑆𝑀𝐼
𝐼0𝑉
𝐸𝑇𝑜

 
(S45) 

where  𝐼0𝑉   is the vertical precipitation sheet and  𝐸𝑇𝑜   is the reference crop evapotranspiration. 

 

o If  𝑆𝑀𝐼 𝑆𝑀𝐼   for a consecutive  𝑛   number of days, where  𝑆𝑀𝐼   is a critical  threshold, a new 

growth phase for vegetation, triggered by moisture in the soil,  is initiated. Then, the value of  𝐻𝑈  

equals zero and  𝐼𝐴𝐹  equals  𝐼𝐴𝐹 í . 

o If on  the  last day of  the month  𝑆𝑂𝑆   the above condition has not been met,  the beginning of  the 

growth phase is forced. Then, the value of  𝐻𝑈 equals zero and  𝐼𝐴𝐹  equals  𝐼𝐴𝐹 í . 
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LAI in the transitory state 

The transitory state is that which occurs between germination or seeding and vegetation maturity. The temporal evolu‐

tion of the  𝐿𝐴𝐼  in the transitory state is also modeled through a sigmoid relationship: 

𝐿𝐴𝐼 𝐿𝐴𝐼
𝐿𝐴𝐼 á 𝐿𝐴𝐼

1 exp 𝑘 𝑗 𝑗
 

(S46) 

where  𝐿𝐴𝐼 ,  𝐿𝐴𝐼 , and  𝐿𝐴𝐼   are the values of  𝐿𝐴𝐼  on day  𝑗, on day  𝑗 , and maximum that the vegetation can reach 

at maturity, respectively. Day  𝑗   is the day of germination or seeding of the vegetation. 

Meanwhile,  𝑘   is the growth rate, which depends on the type of vegetation. This rate relates to the time it takes for the 

vegetation to reach maturity (Δ𝑡 ), at which time the  𝐼𝐴𝐹   reaches the value of  𝐿𝐴𝐼 . Since  𝐿𝐴𝐼   is an upper as‐

ymptote of  𝐿𝐴𝐼   in equation (S46), a recursive approach must be adopted to relate  𝑘   to  Δ𝑡 . Therefore  Δ𝑡   is de‐

fined as the time elapsed between days  𝑗   and  𝑗 , the latter being the day in which  𝐿𝐴𝐼 0.999 ⋅ 𝐿𝐴𝐼 , when ma‐

turity is reached. The above allows us to evaluate  𝑘   as a function of  Δ𝑡 : 

𝑘
ln 0.001
Δ𝑡

  (S47) 

Hydrological Module 

The hydrological conceptualization of SIGA‐CALv1.0  is based on the proposal made by Vélez [11], known as Open 

Hydrological Simulation Model (SHIA), applications and variations of which have been used in works such as Francés 

et al. [12], Francés et al. [13], Restrepo‐Tamayo [14], Velázquez [15], Cataño‐Álvarez et al. [16], and Osorio‐Yepes [17], 

among other authors. The modular structure of SHIA is advantageous because it enables coupling other models, for 

example, of sediment production simulation [15], simulation of landslides on hillsides [18], simulation of water quality 

in watersheds, and/or simulation of growth and cyclical behavior of vegetation. 

The SHIA model focuses on simulating the main components of the terrestrial phase of the hydrological cycle, under 

the consideration that the only force that presents joint spatiotemporal changes is precipitation. Consequently, varia‐

tions in precipitation modulate the response in terms of runoff in a watershed. After precipitation enters the watershed, 

it can: be utilized by plants, animals and humans; stagnate; evapotranspire; or runoff into streams through different 

pathways, such as the soil surface or subsurface or groundwater media, where water residence times are significantly 

different. 

Mathematical representation of hydrological process 

The physical processes involved in the storage and transport of water within a river basin are simplified by considering 

the diagrams of vertical hydrological interconnections shown in Figure S3. 



Supplementary Material ‐ SIGA‐CALv1.0    13  of  49 
 

 

 

Figure S3. Schemes of vertical hydrological interconnections conceptualized in SIGA‐CALv1.0 

Figure S3 shows the physical spaces in which water is stored within the cells of SIGS‐CALv1.0. Each of these spaces is 

represented by a tank, respectively. The linkage between the physical storage spaces and the tanks is made through the 

index numbers presented in Figure S3. Tank 0 corresponds to foliar storage, tank 1 to capillary storage, tank 2 to surface 

storage, tank 3 to subsurface storage, tank 4 to underground storage and tank 5 to channel storage. The reader will note 

that the mathematical notation used below is based on this tank indexing strategy. 

 

 Foliar storage (Tank 0) 

This tank represents the water that is retained in the plants by surface tension, after dripping from the leaves and runoff 

to the ground through the stems has occurred. This water only leaves the watershed in the form of evaporation; there‐

fore,  it  is not part of  runoff. Since  the storage space  in  the vegetation  is  finite,  the  tank  representing  this storage  is 

assumed to have a maximum or ultimate capacity, equal to the capacity of the vegetation cover to store water. 

To visualize the processes that occur in leaf storage mathematically, consider the diagram of flows and variables in‐

volved in its water balance, presented in Figure S4 , for cell i, at time point j. As illustrated in this figure, the precipitation 

sheet  𝐼0 ,   enters the first distribution node. There, it is split between the intercepted precipitation sheet  𝐷0 ,   and the 

non‐intercepted precipitation sheet  𝐼1 , . 
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Figure S4. Diagram of flows and variables involved in the water balance of foliar storage in cell i, at time point j. 

The value of  𝐷0 ,   is restricted by: (i) the magnitude  𝐼0 , , since it is not possible to intercept a sheet of water greater 

than what is precipitated; (ii) the sheet of ultimate leaf storage capacity  𝑆𝑈0 , , because water storage on the plant sur‐

face is finite; and (iii) by the type of vegetation, since in paramo areas where some types of vegetation such as mosses 

are found, the accumulation of aboveground biomass favors high water retention [19–22]. Considering the above, the 

mathematical proposal of Vélez [11] can be combined with the proposal of Sáenz et al. [19] to estimate  𝐷0 , , as follows: 

𝐷0 ,

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧min 𝐼0 ,    , 𝑆𝑈0 , 𝑆0 ,                                       if   

𝑆0 ,

𝑆𝑈0 ,
𝜙

min 𝐼0 , 1
𝑆0 ,

𝑆𝑈0 ,
   , 𝑆𝑈0 , 𝑆0 ,   if  

𝑆0 ,

𝑆𝑈0 ,
𝜙
  (S48) 

where  𝑆0 ,   is the foliar storage sheet in cell  𝑖  and time moment  𝑗 1,  𝑒   is the exponent of the attenuation func‐

tion, and  𝜙   is the fraction of paramo storage, above which vegetation allows water release.   

The intercepted sheet is evaluated as the minimum value between a part of the precipitated sheet and the sheet needed 

to saturate the foliar storage. Note that an attenuation function (written in square brackets in equation (S48) is used to 

estimate the part of the precipitated sheet that can be intercepted, when it equals or exceeds the storage threshold in the 

cells that are identified in SIGA‐CALv1.0 as paramo zones, above which vegetation allows water release. The attenua‐

tion function is used as an estimator of the paramo release rate proposed by Sáenz et al. [19]. However, if this threshold 

is not exceeded, the entire precipitation sheet is susceptible to interception by vegetation. 

In paramo areas, Sáenz et al. [19] use a value of  𝜙   equal to 0.75. In SIGA‐CALv1.0, it is suggested to conserve this 

value for areas where there is paramo vegetation cover. In areas where there is no paramo vegetation cover, the value 

of  𝜙   should be made equal to 0.00, which always requires the calculation of the attenuation function. 

The use of the attenuation function allows a fraction of  𝐼0 , , equal to the non‐intercepted water sheet  𝐼1 , , to continue 

its vertical path to the ground, without  the  foliar storage being saturated. The mathematical  form presented  for  the 

attenuation function is such that the non‐intercepted fraction grows as leaf storage approaches saturation. A similar 

scheme has been used in several models, such as HBV [23], where  𝑒   can take values between 1 and 3, or in the GR‐3J 

and GR‐3H models [24], where  𝑒   is equal to 2. For SIGA‐CALv1.0, a value of  𝑒   equal to 2 is used. 
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By mass balance, the value of  𝐼1 ,   is estimated as follows: 

𝐼1 , 𝐼0 , 𝐷0 ,   (S49) 

And the foliar storage is updated, at the intermediate time  𝑗, as: 

𝑆0 ,
∗ 𝑆0 , 𝐷0 ,   (S50) 

Water  intercepted at the leaf surface is susceptible to evaporation due to  its exposure to the atmosphere. The actual 

evaporation sheet  𝐸0 , , which occurs at time point  𝑗, is limited by water availability, given by  𝑆0 ,
∗ ; and by energy 

availability, which  is a function of the maximum water sheet that can evapotranspire  in a scenario of  infinite water 

availability and finite energy availability, during a time interval  Δ𝑡, which is defined as potential evapotranspiration 

sheet  𝐸𝑇𝑃 . Additionally, Mulligan et al. [22] note that evaporation in mosses occurs after vegetation has reached satu‐

ration and water input has ceased. 

Based on the above, the magnitude of  𝐸0 ,   is limited to the minimum value between the amount of water available to 

evaporate and the maximum amount of water that can be evaporated by the available energy. In moorland areas dom‐

inated by mosses, evaporation is activated only if leaf storage has been saturated (𝑆0 , 𝑆𝑈0 , ) and rainfall has ceased 

(𝐼0 , 0). The calculation of  𝐸0 ,   is performed as follows: 

𝐸0 ,

⎩
⎪⎪
⎨

⎪⎪
⎧ min 𝑆0 ,

∗    , 𝐸𝑇𝑃
𝑆0 ,

∗

𝑆𝑈0 ,  
                                                         if   𝜙 0 

min 𝑆0 ,
∗    , 𝐸𝑇𝑃

𝑆0 ,
∗

𝑆𝑈0 ,  
     𝑖𝑓 𝜙 0 ∧  𝑆0 , 𝑆𝑈0 ,  ∧ 𝐼0 , 0

0                                                              𝑖𝑓 𝜙 0 ∧ 𝑆0 , 𝑆𝑈0 ,  ∨  𝐼0 , 0

 

 

(S51) 

where  𝑒   is the exponent of the efficiency function that multiplies  𝐸𝑇𝑃 . This efficiency function is an adaptation of the 

relationship that several authors use to evaluate actual evapotranspiration from potential evapotranspiration, such as 

Michel [25] in the GR‐2 and GR‐3 models, where  𝑒   has a value of 0. 5, Bergström [23] in the HBV model, which uses 

𝑒   equal to 1, Singh et al. [26], who report obtaining good results with  𝑒   equal to 0.7, and Restrepo‐Tamayo [14], who 

found good results in Colombian Andean basins with a value of  𝑒   equal to 0.6. For SIGA‐CALv1.0, a value of  𝑒   equal 

to 0.6 is used. 

Finally, the foliar storage is updated by mass balance at the end of the time  𝑗: 

𝑆0 , 𝑆0 ,
∗ 𝐸0 ,   (S52) 
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 Capillary storage (Tank 1) 

This tank represents the water that, due to surface tension, is retained in the micropore structure of the soil. This water 

is used by plants and eventually returns to the atmosphere in the form of transpiration, and is therefore not part of 

runoff. Since the storage space in the soil micropores is finite, the tank representing this storage is assumed to have a 

maximum or ultimate capacity, equal to the useful water capacity; that is, the amount of water to be added to a very 

dry soil column (having a moisture content equal to the permanent wilting point) until the highest possible capillary 

storage  is  reached without water  flowing by  the action of gravity  (where  the moisture content  is equal  to  the  field 

capacity). 

 

To visualize the processes occurring in capillary storage mathematically, consider the diagram of flows and variables 

involved in its water balance, presented in Figure S5, for cell i at time point j. As this figure illustrates, the non‐inter‐

cepted precipitation sheet  𝐼1 ,   enters the second distribution node, where it is divided between the retained precipi‐

tation sheet  𝐷1 , and the non‐retained precipitation sheet  𝐼2 , . 

 

 

Figure S5. Diagram of flows and variables involved in the water balance of capillary storage in cell i, at time point j. 

The value of  𝐷1 ,   is restricted by: (i) the magnitude  𝐼1 , , since no more water than the non‐intercepted precipitation 

can be retained; (ii) the ultimate capillary storage capacity sheet  𝑆𝑈1 , , because water storage in micropores is finite; 

and (iii) the type of vegetation, since in paramo areas where some types of vegetation such as mosses are found, the 

accumulation of aboveground biomass favors high water retention [19–22]. Considering the above, the mathematical 

proposal of Vélez [27] can be combined with the proposal of Sáenz et al. [19] to estimate  𝐷0 ,   as follows: 

𝐷1 ,

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧min 𝐼1 ,    , 𝑆𝑈1 , 𝑆1 ,                                       𝑖𝑓   

𝑆1 ,

𝑆𝑈1 ,
𝜙

min 𝐼1 , 1
𝑆1 ,

𝑆𝑈1 ,
   , 𝑆𝑈1 , 𝑆1 ,   𝑖𝑓  

𝑆1 ,

𝑆𝑈1 ,
𝜙
  (S53) 

where  𝑆1 ,   is  the capillary storage sheet  in cell  𝑖  and  time moment  𝑗 1,  𝑒   is  the exponent of  the attenuation 

function, and  𝜙   is the fraction of paramo storage, above which vegetation allows water release.   
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The retained sheet is evaluated as the minimum value between a portion of the non‐intercepted precipitation sheet and 

the sheet required to saturate capillary storage. Note that an attenuation function is similar to that in equation (S53) is 

used to estimate the portion of the non‐intercepted precipitation sheet that can be retained when the storage threshold 

is equaled or exceeded in cells that are identified in SIGA‐CALv1.0 as paramo zones, above which vegetation allows 

water release. The attenuation function is used as an estimator of the paramo release rate proposed by Sáenz et al. [19]. 

However, if this threshold is not exceeded, the entire non‐intercepted sheet is susceptible to retention. 

The use of the attenuation function allows a fraction of  𝐼1 , , equal to the unretained water sheet  𝐼2 , , to continue its 

vertical path through the soil macropores, without previously saturating the capillary storage. The mathematical form 

presented for the attenuation function is such that the non‐intercepted fraction grows as capillary storage approaches 

saturation. Note that this fractionation scheme is homologous to that used for foliar storage. SIGA‐CALv1.0 uses a value 

of  𝑒   equal to 2 for capillary storage. 

By mass balance, the value of  𝐼2 ,   is estimated as follows: 

𝐼2 , 𝐼1 , 𝐷1 ,   (S54) 

And the capillary storage is updated, at the intermediate time  𝑗, as: 

𝑆1 ,
∗ 𝑆1 , 𝐷1 ,   (S55) 

As previously mentioned, the water retained in the capillaries is used by plants for their biological processes, and even‐

tually returns to the atmosphere via transpiration. The actual transpiration sheet  𝐸1 , , which occurs at time point  𝑗, is 

limited by the water availability, given by  𝑆1 ,
∗ ; and by the energy availability, which is expressed as the maximum 

water sheet that can be evapotranspired with the remaining energy resulting from the evaporation process in leaf stor‐

age,  𝐸𝑇𝑃 𝐸0 , . 

Based on the above, the magnitude of de  𝐸1 ,   is limited to the minimum value between the amount of water available 

to evaporate and the maximum amount of water susceptible to be transpired with the available energy: 

𝐸1 , min 𝑆1 ,
∗    , 𝐸𝑇𝑃 𝐸0 ,

𝑆1 ,
∗

𝑆𝑈1 ,  
  (S56) 

where the efficiency function that is raised to the exponent  𝑒   is similar to the one used for foliar storage. A value of 

𝑒   equal to 0.6 is used in SIGA‐CALv1.0. 

Finally, the capillary storage is updated by mass balance at the end of time  𝑗, as follows: 

𝑆1 , 𝑆1 ,
∗ 𝐸1 ,   (S57) 
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 Surface Storage (Tank 2) 

This  tank represents  the storage of water as  it flows over  the surface of  the hillslope. The  flow over  the hillslope  is 

considered to be concentrated in a small network of rills, until it passes into the consolidated elements of the drainage 

network. 

To visualize the processes occurring in the surface storage mathematically, consider the diagram of flows and variables 

involved in its water balance, presented in Figure S6, for cell i at time point  𝑗. The non‐retained precipitation sheet  𝐼2 ,  

enters the third distribution node. There, it is divided between the effective precipitation sheet  𝐷2 ,   and the infiltration 

sheet  𝐼3 , . 

 

Figure S6. Diagram of flows and variables involved in the water balance of surface storage in cell I, at time point j. 

The value of  𝐷2 , is restricted by (i) the magnitude  𝐼2 , , since a sheet of water greater than the non‐retained precipita‐

tion cannot be added to the surface runoff, and also by (ii) the permeability of the subsurface horizon, which describes 

the capacity of the soil to allow the infiltration of water, mobilized by gravitational force. It should be remembered that 

the flow in the distributing channel previously derived water to capillary storage, so it seems reasonable to consider 

that the referred permeability of the subsurface horizon of the soil is the saturated permeability. Based on the above, 

the value of  𝐼3 ,   is calculated as: 

𝐼3 , min 𝐼2 ,    , 𝜅𝑠 , ⋅ Δ𝑡   (S58) 

where  𝜅𝑠 ,   is the saturated permeability of the surface soil horizon and the other variables have already been defined. 

The infiltrated lamina is evaluated as the minimum value between the non‐retained precipitation lamina and the max‐

imum lamina that the soil structure allows to infiltrate, during a time interval  Δ𝑡. 

By mass balance, the value of  𝐷2 ,   is estimated as follows: 

𝐷2 , 𝐼2 , 𝐼3 ,   (S59)   

And the surface storage is updated, at the intermediate time  𝑗, as: 
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𝑆2 ,
∗ 𝑆2 , 𝐷2 , 𝐴𝐹3 , 𝐸2 ,   (S60) 

where  𝐴𝐹3 ,   is an upwelling of surface water that may occur when the subsurface soil horizon is saturated and the 

sum of  the right‐hand side quantifies  the  inflow of surface runoff on hillslope  from  the  𝑛   cells  tributary  to cell  𝑖, 

which are located upstream of it. 

To quantify the magnitude of surface runoff  𝐸2 ,   it is assumed that the slope surface, in cell  𝑖, can be represented by 

an equivalent channel. The equivalent channel is defined in such a way that, if all the surface water flows through it 

during the time interval  Δ𝑡, at the end there remains stored in it an amount of water equal to that remaining between 

the small grooves of the microtopography. It is also assumed that the characteristics of this equivalent channel can be 

determined as a function of the morphological and coverage characteristics in the cell, which define the roughness of 

the slope, and that the continuity equation can be applied to this channel. 

By continuity in the equivalent channel, the updated surface storage at the middle of the interval  𝑆2 ,
∗  must be equal 

to the sheet leaving plus the sheet remaining in storage at the end of the interval: 

𝑆2 ,
∗ 𝑆2 , 𝐸2 ,   (S61) 

If it is assumed that the sheet  𝑆2 ,   is uniformly distributed along the length  Δ𝑥   of the hillslope, and if the surface 

runoff  travels down  the hillslope with an average velocity  𝑈2 , ,  then  the  sheet  𝐸2 ,   leaving by  runoff during  the 

interval  Δ𝑡  is: 

𝐸2 ,
𝑆2 ,

Δ𝑥
⋅ 𝑈2 , ⋅ Δ𝑡  (S62) 

Substituting equation (S62) into equation (S61) and clearing for  𝐸2 , , we find: 

𝐸2 ,
𝑈2 , ⋅ Δ𝑡 ⋅ 𝑆2 ,

∗

𝑈2 , ⋅ Δ𝑡 Δ𝑥
  (S63) 

If a kinematic wave scheme is adopted, which allows for capturing the nonlinearity of the surface flow in slope, then 

the velocity  𝑈2 ,   will depend on the amount of water stored in the tank. A thusly oriented calculation procedure starts 

from the assumption of uniform distribution of the sheet  𝑆2 ,   along the length  Δ𝑥   of the hillslope, from which the 

following relation for the flow cross‐sectional area  𝐴2 ,   in the equivalent channel follows: 
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𝐴2 ,
𝑆2 ,

∗ ⋅ 𝐴

𝑈2 , ⋅ 𝛥𝑡 𝛥𝑥
  (S64) 

Where  𝐴   is the flat area of the cell. 

If, in addition, the Manning equation is posed in a uniform flow condition, admitting a potential relationship  𝑅2 ,

𝜉 ⋅ 𝐴2 ,  , between the hydraulic radius  𝑅2 ,   and the flow cross‐sectional area: 

𝑈2 ,
1
𝜂 ,

𝜉 ⋅ 𝐴2 ,
/
⋅ 𝑆 /  

  (S65) 

where  𝜂 ,   is the Manningʹs coefficient of the equivalent channel and accounts for the hillslope roughness;  𝜉  and  𝑒  

are the coefficient and exponent of the potential relationship between hydraulic radius and cross‐sectional area, respec‐

tively; and  𝑆   is the hillslope gradient in the direction of drainage. 

The use of a potential  relationship between  𝑅2 ,   and  𝐴2 ,   is a practice recommended by several authors  [27]:  for 

furrows, Foster et al. [28] propose to use  𝜉  and  𝑒   equal to 0.5 and 0.64, respectively; for furrows with 6% slope, Foster 

et al. (1984) propose to use  𝜉  and  𝑒   equal to 0. 44 and 0.53, respectively; also for furrows, Moor et al. [30] propose to 

use a variable value of  𝜉  and a value of  𝑒   equal to 0.5; and for flow over natural terrain, Parsons et al. [31] recommend 

values of 0.038 and 0.315 for  𝜉  and  𝑒   respectively. The proposal of Parsons et al. [31] is the one used in SIGA‐CALv1.0. 

Equations (S64) and (S65) form a nonlinear system of equations, where the unknowns are  𝐴2 ,   and  𝑈2 , . This system 

can be solved using a numerical method of root calculation. the Halley method (see, e.g., [32]) has been implemented 

in SIGA‐CALv1.0ʹs code for this purpose due to its high convergence speed. 

Finally, surface storage is updated by mass balance at the end of time  𝑗, as follows: 

𝑆2 , 𝑆2 ,
∗ 𝐸2 ,   (S66)   

 Subsurface Storage (Tank 3) 

This tank represents the storage of water as it flows laterally through the subsurface soil horizon, moved by gravitational 

force. The flow that initially develops is considered to be concentrated in the macropores of the soil (small depressions, 

cracks and/or small conduits), until it passes into the consolidated elements of the drainage network. 

To mathematically describe the processes occurring in subsurface storage, consider the diagram of flows and variables 

involved in its water balance, presented in Figure S7, for cell  𝑖  at time point  𝑗. The infiltration sheet  𝐼3 ,   enters the 

fourth distribution node. There, it is split between the subsurface recharge sheet  𝐷3 ,   and the percolation sheet  𝐼4 , . 
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Figure S7. Diagram of flows and variables involved in the water balance of subsurface storage in cell i, at time point j. 

The value of  𝐷3 ,   is constrained by (i) the magnitude  𝐼3 , , since no more water can be subsurface‐recharged than is 

infiltrated, and also by (ii) the permeability of the subsurface horizon, which describes the capacity of the deep soil to 

allow percolation of water mobilized by gravitational force. Subsurface flow is assumed to occur through an equivalent 

porous medium, so that the referenced permeability of the subsurface soil horizon is the saturated permeability of such 

equivalent porous medium. Based on the above, the value of  𝐼4 ,   is calculated as: 

𝐼4 , min 𝐼3 ,    , 𝜅𝑝 , ⋅ Δ𝑡   (S67)   

where  𝜅𝑝 ,   is the saturated permeability of the subsurface soil horizon. 

The percolated sheet is evaluated as the minimum value between the infiltrated sheet and the maximum sheet allowed 

to percolate by the subsurface soil structure, during a time interval  Δ𝑡. 

By mass balance, the value of  𝐷3 ,   is estimated as follows: 

𝐷3 , 𝐼3 , 𝐼4 ,   (S68)   

This recharge sheet will enter the subsurface storage. However, because  the macropore space  in  the subsurface soil 

horizon is finite, the subsurface storage has an ultimate or maximum capacity  𝑆𝑈3 , . When the macropores become 

saturated (𝑆3 , 𝑆𝑈3 , ), waterlogging occurs at the soil surface. This phenomenon is reproduced within the model by 

considering an upwelling of water  𝐴𝐹3 , , which occurs from subsurface storage to surface storage in the cell. The value 

of  𝐴𝐹3 ,   corresponds to the water surplus within the subsurface storage, at the intermediate time  𝑗, that is, after re‐

ceiving the water inflows, which can be mathematically expressed as: 

𝐴𝐹3 , min 0   , 𝑆𝑈3 , 𝑆3 , 𝐷3 , 𝐸3 ,   (S69) 

where the sum of the right‐hand side quantifies the inflow of subsurface runoff from the  𝑛   cells tributary to cell  𝑖, 

which are located upstream of it. 

The subsurface storage is updated, at the intermediate of time  𝑗, as: 
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𝑆3 ,
∗ 𝑆3 , 𝐷3 , 𝐴𝐹3 , 𝐸3 ,   (S70) 

The continuity equation and Darcyʹs law are used to quantify the magnitude of subsurface runoff  𝐸3 , . 

By continuity, the updated subsurface storage at the middle of the interval  𝑆3 ,
∗  must be equal to the sheet leaving plus 

the sheet remaining in storage at the end of the interval: 

𝑆3 ,
∗ 𝑆3 , 𝐸3 ,   (S71) 

If the sheet  𝑆3 ,   is assumed to be uniformly distributed along the length  Δ𝑥   of the slope and if the subsurface runoff 

travels down the slope with an average velocity  𝑈3 , , then the sheet  𝐸3 ,   leaving by subsurface runoff during the 

interval  Δ𝑡  is: 

𝐸3 ,
𝑆3 ,

Δ𝑥
⋅ 𝑈3 , ⋅ Δ𝑡  (S72) 

Substituting equation (S72) into equation (S71) and clearing for  𝐸3 , , we find: 

𝐸3 ,
𝑈3 , ⋅ Δ𝑡 ⋅ 𝑆3 ,

∗

𝑈3 , ⋅ Δ𝑡 Δ𝑥
  (S73) 

where  𝑈3 ,   is estimated by Darcyʹs Law, under two assumptions: (i) that the hydraulic gradient is equal to the slope 

of the terrain in the drainage direction  𝑆 , which seems reasonable for mountain basins; and (ii) that the saturated per‐

meability of the subsurface soil horizon is representative in the horizontal direction: 

𝑈3 , 𝑆 ⋅ 𝜅𝑠 ,   (S74) 

Finally, the subsurface storage is updated by mass balance at the end of time  𝑗, as follows: 

𝑆3 , 𝑆3 ,
∗ 𝐸3 ,   (S75) 

 Underground storage (Tank 4) 

This tank represents the water storage that occurs in the aquifer. The flow in the subway medium occurs at low velocities, 

given the lower hydraulic conductivity, which is a consequence of the soil being more compacte at greater depths. The 

role of underground storage is reflected in the simulation of recessions and the support of base flows in stream channels 

during low water levels. 
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To visualize the processes occurring in the underground storage mathematically, consider the diagram of flows and 

variables involved in its water balance, presented in Figure S8, for cell  𝑖  at time point  𝑗. As this figure illustrates, the 

percolation sheet  𝐼4 ,   enters the fifth distribution node. There, one of three processes occurs: (i) if there are subsurface 

outflows from the basin,  𝐼4 ,   is split between the subsurface recharge sheet  𝐷4 ,   and the subsurface exchange sheet 

𝑂4 , , with the latter quantifying the loss; (ii) if subsurface inflows exist,  𝑂4 ,   is added to the subsurface exchange sheet 

𝑂4 , , resulting in  𝐷4 , ; or (iii) if no subsurface exchange exists,  𝐷4 ,   equals  𝐼4 , . 

 

Figure S8. Diagram of flows and variables involved in the water balance of underground storage in cell i, at time point j. 

The value of  𝐷4 ,   is constrained by (i) the magnitude  𝐼4 , , since no more water can be recharged underground than 

is percolated, and also by (ii) the rate of subsurface exchange, which accounts for the rate at which water enters or leaves 

the subsurface medium. Based on the above, the value of  𝑂4 ,   is calculated as: 

𝑂4 , min 𝐼4 ,    , 𝑘𝑖 , ⋅ Δ𝑡   (S76) 

where  𝜅𝑖 ,   is the subsurface exchange rate. Positive values of  𝜅𝑖 ,   represent inflows, negative values of  𝜅𝑖 ,   repre‐

sent outflows, and the null value of  𝜅𝑖 ,   represents no underground exchange. 

The underground exchange sheet is evaluated as the minimum value between the infiltrated sheet and the maximum 

sheet that is exchanged underground, during a time interval  Δ𝑡. 

By mass balance, the value of  𝐷4 ,   is estimated as follows: 

𝐷4 , 𝐼4 , 𝑂4 ,   (S77) 

And the underground storage is updated, at the intermediate of time  𝑗, as: 

𝑆4 ,
∗ 𝑆4 , 𝐷4 , 𝐸4 ,   (S78) 

where the sum of the right‐hand side quantifies the inflow of groundwater runoff from the  𝑛   cells tributary to cell  𝑖, 

which are located upstream of it. 



Supplementary Material ‐ SIGA‐CALv1.0    24  of  49 
 

 

The continuity equation and Darcyʹs law are used to quantify the magnitude of groundwater runoff  𝐸4 , . 

By continuity, the updated underground storage at the middle of the interval  𝑆4 ,
∗  must be equal to the sheet leaving 

plus the sheet remaining in storage at the end of the interval: 

𝑆4 ,
∗ 𝑆4 , 𝐸4 ,   (S79) 

If the sheet  𝑆4 ,   is assumed to be uniformly distributed along the length  Δ𝑥   of the slope and if the subsurface runoff 

travels down the hillslope with an average velocity  𝑈4 , , then the sheet  𝐸4 ,   leaving by underground runoff during 

the interval  Δ𝑡  is: 

𝐸4 ,
𝑆4 ,

Δ𝑥
⋅ 𝑈4 , ⋅ Δ𝑡  (S80) 

Substituting equation (S80) into equation (S79) and clearing for  𝐸3 , , we find: 

𝐸4 ,
𝑈4 , ⋅ Δ𝑡 ⋅ 𝑆4 ,

∗

𝑈4 , ⋅ Δ𝑡 Δ𝑥
 

 

(S81) 

where  𝑈4 ,   is estimated by Darcyʹs Law, under two assumptions: (i) that the hydraulic gradient is equal to the hillslope 

of the terrain in the drainage direction  𝑆 , which seems reasonable for mountain basins; and (ii) that the saturated per‐

meability of the subsurface soil horizon is representative in the horizontal direction: 

𝑈4 , 𝑆 ⋅ 𝜅𝑝 ,   (S82) 

Finally, the underground storage is updated by mass balance at the end of time  𝑗, as follows: 

𝑆4 , 𝑆4 ,
∗ 𝐸4 ,   (S83) 

 Channel storage (Tank 5) 

This  tank  represents  the storage of water as  it  flows  through  the channels of  the drainage network. This storage  is 

present only in the channel cells, where it is fed by surface runoff on hillslopes, subsurface and underground runoff 

produced by the same cell, as well as surface runoff in the channel from the tributary channel cells which are located 

immediately upstream. 

To describe the processes occurring in the channel storage mathematically, consider the diagram of flows and variables 

involved in its water balance, presented in Figure S9 for cell  𝑖, at time point  𝑗. 
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Figure S9. Diagram of flows and variables involved in the water balance of channel storage in cell i, at time point j. 

The  surface  runoff  sheet  𝐸2 , ,  subsurface  runoff  𝐸3 , , underground  runoff  𝐸4 ,   and  surface  channel  runoff  𝐸5 ,  

from the upstream  𝑛   tributary stream cells, directly enter the stream, as does the anthropogenic discharge  𝐷 , . Add‐

ing these inputs to the surface storage gives the value updated to the intermediate value at time  𝑗: 

𝑆5 ,
∗ 𝑆5 , 𝐸2 , 𝐸3 , 𝐸4 , 𝐸5 , 𝐷 ,   (S84) 

Subsequently, the anthropic intake  𝐶 ,   is extracted. This must be done while considering that that the availability in 

the channel is not exceeded: 

𝑆5 ,
∗∗ 𝑆5 ,

∗ min 𝑆5 ,
∗    ,   𝐶 ,   (S85) 

Next, the magnitude of runoff in the channel  𝐸5 ,   is quantified. For this purpose, SIGA‐CALv1.0 uses the Geomor‐

phological Kinematic Wave method (OCG by its acronym in Spanish) [27], which considers the geomorphological prop‐

erties of the channel. 

The OCG method starts from the continuity equation, according to which the updated surface storage at the middle of 

the interval  𝑆5 ,
∗∗  must be equal to the sheet leaving  𝐸5 ,   plus the sheet remaining in storage at the end of the interval 

𝑆5 , : 

𝑆5 ,
∗∗ 𝑆5 , 𝐸5 ,   (S86) 

If it is assumed that the sheet  𝑆5 ,   is uniformly distributed along the length  Δ𝑥   of the channel in the cell and if surface 

runoff travels that length with an average velocity  𝑈5 , , then the sheet  𝐸5 ,   leaving by runoff during the interval  Δ𝑡 

is: 

𝐸5 ,
𝑆5 ,

Δ𝑥
⋅ 𝑈5 , ⋅ Δ𝑡  (S87) 

Substituting equation (S87) into equation (S86) and clearing for  𝐸5 , , we find: 
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𝐸2 ,
𝑈5 , ⋅ Δ𝑡 ⋅ 𝑆5 ,

∗

𝑈5 , ⋅ Δ𝑡 Δ𝑥
  (S88) 

Under the OCG method, the velocity  𝑈5 ,   depends on the amount of water stored in the tank and the geomorphology 

of the channel. This method is developed in two stages: first, under the assumption of uniform distribution of  𝑆5 , , 

along the length  Δ𝑥   of the cell, the following relation is written for the cross‐sectional area of flow in the channel  𝐴5 , : 

𝐴5 ,
𝑆5 ,

∗∗ ⋅ 𝐴

𝑈5 , ⋅ 𝛥𝑡 𝛥𝑥
  (S89) 

where  𝐴   is the flat area of the cell. 

And secondly, by means of geomorphological analysis, a potential  relationship between  the mean velocity and  the 

wetted area of the flow is constructed as follows: 

𝑈5 , 𝛼 ⋅ 𝐴5 ,   (S90) 

where  𝛼   and  𝛽   are parameters that characterize the hydraulic behavior of the channel within cell  𝑖. 

Note that equation (S89) and equation (S90) form a system of nonlinear equations, where the unknowns are  𝐴5 ,   and 

𝑈5 , . This system can be solved using a numerical method of root calculation. SIGA‐CALv1.0 uses Halleyʹs method (see 

[32]) for this purpose due to its high convergence speed. 

Finally, the channel storage is updated by mass balance at the end of time  𝑗: 

𝑆5 , 𝑆5 ,
∗∗ 𝐸5 ,   (S91) 

 Reservoirs 

SIGA‐CAL represents reservoir cells using a single storage tank, which, in accordance with the schematic structure of 

the model, corresponds to the storage  in  the channel.  In  this, at  the beginning of time  𝑗, water  is received from the 

upstream tributary cells and from it, at the end of time  𝑗, all of the water leaves in the form of evaporation and runoff. 

The  fraction that continues on  its way (in  the form of runoff) ends up accumulating  in the dam site cell, where the 

natural hydrological connection of the sub‐basin is assumed to be broken (i.e. disconnected). As such, in reservoirs only 

the dam site cell admits abstractions, since from the other cells all the water will have left at the end of the interval  Δ𝑡. 

Conversely, discharges can flow into any reservoir cell, including the dam site. 

To visualize the processes occurring in the reservoir cells mathematically, consider the flow diagrams in Figure S10. 

Two diagrams are presented here, representing the two hydrological connection possibilities that can occur. Figure S10a 

represents perimeter cells of reservoirs; flooded hillslope cells that do not receive contributions from other reservoir 
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cells. Figure S10b represents inner reservoir cells; these are flooded cells that receive contributions from another reser‐

voir cell(s), plus all flooded stream cells that receive contributions from non‐flooded cells. 

   

a) Perimeter cells              b) Inner cells 

Figure S10. Diagram of flows and variables involved in the water balance of reservoir cell i, at time point j. 

In the intermediate time  𝑗, the perimeter cells receive surface, subsurface, and groundwater runoff from the hillslope, 

in addition to discharges of anthropogenic origin. Therefore, the sheet of water in its channel tank is estimated as follows: 

𝑆5 ,
∗ 𝐸2 , 𝐸3 , 𝐸4 , 𝐷 ,   (S92) 

On the other hand, the inner cells receive from their  𝑛   tributary cells the runoff coming from the storage in the channel, 

in addition to the possible anthropic discharge sheets  𝐷 , . In this case, the water in the channel tank is estimated at the 

intermediate time  𝑗, as follows: 

𝑆5 ,
∗ 𝐷 , 𝐸5 ,    (S93) 

Next, the evaporation  𝐸0 ,   occurring from the water is calculated. This quantity is assumed to be the minimum value 

between the available storage  𝑆5 ,
∗   and the potential evapotranspiration  𝐸𝑇𝑃 , ⋅ Δ𝑡: 

𝐸0 , min 𝑆5 ,
∗    ,   𝐸𝑇𝑃 , ⋅ Δ𝑡    (S94) 

After the outflow of water by evaporation, the remaining value of  𝑆5 ,
∗   is transported complete to the downstream cell. 

This is represented by the mathematical expressions: 

𝐸5 , 𝑆5 ,
∗ 𝐸0 ,   (S95) 

𝑆5 , 0  (S96) 

Equations (S95) and (S96) are not valid for the dam site cell, since it lacks a downstream contribution cell. Instead, water 

can be extracted from it by anthropic abstraction  𝐶 , . This abstraction is limited by the storage available in the cell and, 

after its outlet, allows the storage to be updated at the end of the time  𝑗. Hence, the water balance, in the dam site cell, 

is updated with the following expressions: 
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𝐸5 , 0  (S97) 

𝑆5 , 𝑆5 ,
∗ 𝐸0 , min 𝑆5 ,

∗ 𝐸0 ,    ,   𝐶 ,   (S98) 

Sedimentological Module 

Sedimentological dynamics in a watershed are associated with the availability of solids (supply) and the energy avail‐

able to transport solids (capacity). Sediment supply comes from the watershed’s soils (parent material), whereas sedi‐

ment transport capacity originates from the flow energy of water flowing down the watershed’s hillslopes and channels. 

The balance between supply and transport capacity controls the production, transport, and deposition of solids. 

The solids production process predominates when sediment transport capacity exceeds sediment supply, causing ero‐

sion of the material underneath the flow of water. The solids transport process predominates when there is a balance 

between sediment transport capacity and supply, so that sediment tends to travel in suspension. The solids deposition 

process predominates when the sediment supply exceeds the sediment transport capacity, causing the solids to tend to 

settle on the surface over which the water flows. 

In SIGA‐CALv1.0, the basin morphology and runoff behavior are used to calculate the sediment transport capacity at 

each spatial and temporal position. This transport capacity indicates the amount of energy available to move suspended 

solids. If the available energy exceeds the amount needed to mobilize suspended solids, the flow uses the energy surplus 

to  resuspend material  composed of  solids previously deposited on  the bed of  the channel or on  the surface of  the 

hillslope. If after the transport of suspended solids and the resuspension of sediments there is still energy left over, in 

hillslopes this surplus energy this is invested in soil erosion, whereas in the channel this surplus energy is not considered 

in any other phenomenon. In the channel, the bed erosion process is not considered, but the bank erosion process is 

considered. Bank erosion is estimated based on the work of Wilkinson et al. [33]. 

After considering the processes of transport, resuspension and erosion, the deposition of suspended sediments is rep‐

resented as a function of the sedimentation velocity of the different particle sizes (clays, silts, and sands) and the depth 

of flow, either on the hillslope or in the channel. 

Similarly to the hydrological module, the architecture of the sediment module  is organized  into storages and flows. 

Storages represent the states in which sediments can be found (suspended, deposited or in parent material), while flows 

represent the movements of material between the different states (suspended transport, resuspension, erosion and dep‐

osition). Sediment production, transport, and deposition processes in the SIGA‐CALv1.0 modeling framework are sim‐

ulated by incorporating the CASC2D‐SED sediment model [31] along with the fundamental principles of the hydrolog‐

ical  tank model. Additionally,  a  riverbank  erosion  component  is  integrated using  the work of Wilkinson  [32]. For 

hillslopes, the modified version of the Kilinic and Richardson equation [29], as adapted by Julien [30], is used for this 
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purpose. In the case of channel networks, the transport capacity is determined using the Engelund and Hansen equation 

[33]. 

Erosion and transport processes on hillslopes 

Figure S11 presents a schematic that visually summarizes the functioning of the sedimentological model on hillslope 

cells. Each of  the storages and  flows  that make up  the scheme corresponds  to a  three‐component vector, with each 

component representing a particle size fraction (clays, silts and sands, respectively). Each of these elements is explained 

in more detail below: 

o 𝑆2𝑆: Volume of solids stored in suspension in cell  𝑖  at each time instant [m³]. 

o 𝑆2𝐷: Volume of solids stored as deposited or background material in cell  𝑖  at each instant of time. This 

material has been decanted on the surface in previous rainfall events [m³]. 

o 𝐼2𝐷: Volume of solids deposited or decanted from the suspended solids storage to the deposited solids 

storage of cell  𝑖  [m³]. 

o 𝐸2𝑆: Volume of solids transported in suspension from cell i to the destination cell of  𝑖  [m³]. 

o 𝐸2𝐷: Volume of solids resuspended and transported from the deposited solids storage of cell  𝑖  to the 

suspended solids storage of the destination cell [m³]. 

o 𝐸2𝐸: Volume of solids eroded and transported from the soil of cell  𝑖  to the suspended solids storage 

of the destination cell of  𝑖  [m³]. 

Parental storage is not taken as a variable, because an infinite reserve of soil material is assumed to be available to be 

eroded when flow conditions provide the necessary energy to lift the material. 

 

Figure S11. Storage and flow diagram for the sedimentological hillslope model 
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 Hillslope transport capacity 

To estimate the hillslope sediment transport capacity, the equation developed by Kilinc [34], modified by Julien [35] to 

consider the factors used by the USLE for erosion estimation,  is used. This formula has been coupled for use  in the 

distributed model in the form shown in equation (S99). 

𝐸2𝑆 86400 𝐾  𝑆 ,  𝑞 ,  𝐾 𝐶 ,  𝑃 𝛥𝑥 𝛥𝑡  (S99) 

where  𝐸2𝑆   represents the maximum sediment transport capacity from a source hillslope cell to its destination cell, 

in terms of maximum volume of solids that can be transported in suspension [m³], under certain flow, morphology and 

cover conditions,  𝐾   is a calibration factor [dimensionless]. In the equation developed by Julien [35] this coefficient is 

set as 58390.  𝑆  is the slope of the energy line [dimensionless], which in the case of SIGA‐CAL is taken as the slope of 

the surface in the direction of flow;  𝑞  is the unit liquid flow rate [m²/s];  𝐾  is the erodibility factor of the Universal Soil 

Loss Equation (USLE) [dimensionless];  𝐶 ,   is the USLE coverage factor [dimensionless] in cell  𝑖  and at time  𝑗; P is the 

USLE management practices factor [dimensionless]; Δx is the cell size [m]; and Δt is the time step [d]. Since the equation 

is originally expressed for a Δt in seconds, the equation is multiplied by a factor of 86400 s/d. 

 Suspended sediment transport 

After obtaining the slope sediment transport capacity, the volume of transported sediments in suspension is calculated. 

The procedure shown in equation (S100) is used to find this variable. 

𝐸2𝑆

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧𝑀𝐴𝑋 𝑆2𝑆

𝑈2 𝛥𝑡
𝛥𝑥

,𝐸2𝑆
𝑆2𝑆

∑ 𝑆2𝑆
    𝑖𝑓    𝐸2𝑆 𝑆2𝑆

𝑆2𝑆                                                                    𝑖𝑓    𝐸2𝑆 𝑆2𝑆
⎭
⎪
⎬

⎪
⎫

  (S100) 

 

where  𝐸2𝑆   represents the volume of sediment transported in suspension from a source hillslope cell to its destination 

cell for size fraction  𝑓  [m³];  𝑆2𝑆   is the volume of sediment stored in suspension in a hillslope cell for size fraction  𝑓 

[m³];  𝐸2𝑆   is the maximum volume of sediment that can be transported in suspension from a source slope cell to its 

destination cell [m³];  𝑈2  is the surface water flow velocity in a hillslope cell [m/d];  𝛥𝑥  is the cell size [m]; and  𝛥𝑡  is 

the time step [d]. 

 Resuspension of deposited material 

After obtaining the volume of sediment transported in suspension, the remaining sediment transport capacity, denoted 

as  𝐸2𝐷 , is calculated. This calculation is performed using equation (S101). 
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𝐸2𝐷 𝑀𝐴𝑋 0,𝐸2𝑆  𝐸2𝑆   (S101) 

where  𝐸2𝑆   is the maximum volume of sediment that can be transported in suspension from a source slope cell to 

its destination cell [m³] and  𝐸2𝑆   is the volume of sediment transported in suspension between a source slope cell to 

its destination cell for size fraction  𝑓  [m³]. 

𝐸2𝐷   can be interpreted as the maximum resuspension capacity of previously deposited sediments, since it corre‐

sponds to the volume of solids that can be transported after having mobilized the suspended load.  𝐸2𝐷   will be zero 

if the flow has already used all its energy in transporting the suspended solids. The procedure for calculating the de‐

posited sediment entrainment for each size fraction based on the maximum sediment resuspension capacity is presented 

in equation (S102). 

𝐸2𝐷

⎩
⎪
⎨

⎪
⎧𝐸2𝐷

𝑆2𝐷
∑ 𝑆2𝐷

    𝑖𝑓    𝐸2𝐷 𝑆2𝐷

𝑆2𝐷                               𝑖𝑓    𝐸2𝐷 𝑆2𝐷
⎭
⎪
⎬

⎪
⎫

  (S102) 

where  𝐸2𝐷   is  the volume of solids  resuspended  from a source slope cell  to  its destination cell  for size  fraction  𝑓             

[m³];  𝐸2𝐷   is the maximum volume of sediment that can be resuspended from a source slope cell to its target cell 

[m³]; and  𝑆2𝐷   is the volume of sediment stored as previously deposited material on the surface of a slope cell for size 

fraction  𝑓  [m³]. 

 Soil erosion 

When  𝐸2𝐷   exceeds  the sum of  𝑆2𝐷  for all size  fractions,  the  flow succeeds  in  resuspending all of  the material 

previously deposited on the slope surface, and still has energy remaining. This remaining energy is used to erode the 

existing soil material. Equation (S103) is used to calculate the remaining sediment transport capacity. 

𝐸2𝐸 𝑀𝐴𝑋 0,𝐸2𝐷  𝐸2𝐷   (S103) 

where  𝐸2𝐸   is the maximum volume of sediment that can be eroded from a source slope cell to be transported to its 

destination cell [m³];  𝐸2𝐷   is the maximum volume of sediment that can be resuspended from a source slope cell to 

its destination cell [m³]; and  𝐸2𝐷   is the volume of solids resuspended from a source slope cell to its destination cell, 

for size fraction  𝑓  [m³]. 
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Finally, the volume of eroded soil material is estimated for each size fraction, as a function of the proportion of clays, 

silts and sands that make up the soil in each hillslope cell. This calculation is made using equation (S104). 

𝐸2𝐸 𝐹𝑟𝑎𝑆𝑒𝑑  𝐸2𝐸   (S104) 

where  𝐸2𝐸   is the volume of sediment eroded from a source slope cell to its destination cell for size fraction  𝑓  [m³]; 

𝐸2𝐸   is the maximum volume of sediment that can be eroded from a source slope cell to be transported to its desti‐

nation cell [m³]; and  𝐹𝑟𝑎𝑆𝑒𝑑   is the fraction of total sediment present in the soil composed of particles of size  𝑓  (clays, 

silts and sands) [dimensionless]. 

Equation (S104) demonstrates that the erosive capacity is used to lift the particles belonging to each size fraction pro‐

portionally according to their presence in the soil material of each cell. After having calculated the different sediment 

flows associated with suspended solids transport, resuspension of deposited solids, and soil erosion, the total volume 

of solids transported (denoted as  𝑄2𝑆  and in units of [m³]) can be calculated as shown in equation (S105). 

𝑄2𝑆 𝐸2𝑆 𝐸2𝐷 𝐸2𝐸   (S105) 

 Suspended sediment deposition 

To estimate the deposition of solids that are being transported in suspension in the flow, both on hillslope and in channel 

cells, a characteristic settling velocity is assumed for the different size fractions that make up the solids load. This settling 

velocity is taken from the CASC2D‐SED model [36] and is shown in Table S1 for each size fraction. 

Table S1. Mean diameter and mean settling velocity for each size fraction. 

Size  Mean diameter [m]  Average settling velocity [m/d]. 

Clays  0.000001  0.074304 

Silts  0.000016  19.008 

Sands  0.000350  3110.4 

 

Considering the sedimentation velocities for clays, silts and sands, a trapping efficiency for each size fraction can be 

calculated using the procedure shown in equation (S106). 

𝑇𝑒
𝑉𝑆𝑒𝑑  𝛥𝑡

𝐻2
    𝑖𝑓    𝐻2 𝑉𝑆𝑒𝑑  𝑑𝑡

   1                 𝑖𝑓    𝐻2 𝑉𝑆𝑒𝑑  𝑑𝑡
  (S106) 

where  𝑇𝑒   is the trapping efficiency of sediment belonging to size fraction  𝑓  [dimensionless];  𝑉𝑆𝑒𝑑 is the character‐

istic sedimentation velocity for particles belonging to size fraction  𝑓  [dimensionless];  𝐻2  is the depth of water flow in 
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each hillslope cell [m]; and  𝛥𝑡  is the time step [d]. 

The deposition of solids  is a function of the trapping efficiency calculated by equation (S106) and by the amount of 

solids stored in suspension in a given cell at a certain instant of time. Equation (S107) is used to estimate the volume of 

solids deposited. 

𝐼2𝐷 𝑇𝑒  𝑆2𝑆   (S107) 

Where  𝐼2𝐷   is the volume of solids settled from suspended solids storage to deposited solids storage in a slope cell for 

size fraction  𝑓  [m³];  𝑇𝑒   is the trapping efficiency of sediment belonging to size fraction  𝑓  [dimensionless]; and  𝑆2𝑆  

is the volume of sediment stored in suspension in a hillslope cell for size fraction  𝑓  [m³]. 

Erosion and transport processes in channel 

The channel erosion processes considered in SIGA‐CALv1.0 are the transport of suspended material, the transport and 

resuspension of eroded material on the hillslope, and the transport and erosion of bank material. Considering the above, 

the channel transport processes depend on hillslope erosion and transport, and on the morphological and hydraulic 

characteristics of each stream reach. 

Figure S12 shows a schematic of the storages and flows considered in the channel sediment model. As with the slope 

erosion processes, the storage and flows are composed of the three material size fractions. These elements are described 

in detail below: 

o 𝑆5𝑆: Volume of solids stored in suspension in the  𝑖  channel type cell at each instance of time [m³]. 

o 𝑆5𝐷: Volume of solids stored in the form of deposited or bottom material in the i‐stream type cell at 

each instant of time [m³]. 

o 𝐼5𝐷: Volume of solids deposited or decanted from the storage of suspended solids to the storage of 

deposited solids of the i‐stream type cell [m³]. 

o 𝐸5𝑆: Volume of solids transported in suspension in the channel from the cell to i the destination cell of 

i [m³]. 

o 𝐸5𝐷: Volume of solids resuspended and transported from the storage of solids deposited in the channel 

from cell i to the storage of suspended solids of the destination cell i [m³]. 

o 𝐸5𝐸: Volume of material eroded and transported from the bed bank of the  i‐stream  type cell to  the 

suspended solids storage of the i‐stream type cell [m³]. 

Parental bank storage is assumed as an unlimited stock of material, and therefore its storage is not considered.   
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Figure S12. Storage and flow diagram for the sedimentological channel model 

 In‐channel transport capacity 

The transport capacity in the channel is calculated using the equation of Engelund et al. [37]. This approach is based on 

stream power, considering flow velocity and channel geometry; in addition, it allows the division by material size to be 

considered. Equation (S108) presents the Engelund et al. [37] approach to estimate sediment concentration by weight 

𝐶   [38]. 

𝐶 0.05 
𝑆𝐺

𝑆𝐺 1
𝑈5 𝑆

𝑆𝐺 1 𝑔 𝐷
.

𝑅ℎ5 𝑆
𝑆𝐺 1  𝐷

.

→ 𝐸5𝑆𝑚𝑎𝑥
𝑄5 𝐶  

2.65
  (S108) 

where  𝐶   is the sediment concentration by weight;  𝑆𝐺   is the specific gravity of the sediment;  𝑈5  is the average flow 

velocity;  𝑆   is the friction angle, assumed equal to the slope;  𝑔  is the acceleration of gravity;  𝐷   is the sediment size; 

𝑅ℎ5  is the hydraulic radius;  𝐸5𝑆𝑚𝑎𝑥  is the maximum transport capacity; and  𝑄5  is the flow rate through the channel. 

As with  the hillslope processes,  the maximum  transport capacity  𝐸5𝑆𝑚𝑎𝑥  is calculated, and  the suspended  load  is 

calculated. If after transporting the suspended load there is remaining transport capacity, bottom material is also trans‐

ported. This bottom material  corresponds  to  sediments deposited  in previous  events,  considering  as  a  supply  the 

amount of sediments arriving  from upstream and  the amount of sediments entering  the reach due  to bank erosion 

processes. 

 

 Suspended sediment transport 

The volume of suspended sediment that can be transported in the channel by advection processes is presented in equa‐

tion (S109), where  𝑆5𝑆  is the volume of suspended sediment in the channel and  𝑈5  is the mean flow velocity in the 

channel. 
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𝐸5𝑆 𝑆5𝑆
𝑈5 Δ𝑡
Δ𝑥

  (S109) 

The excess transport capacity in the channel is calculated according to the procedure described in equation (S110), which 

calculates the capacity to transport deposited sediments. 

𝐸5𝐷 𝑀𝐴𝑋 0,𝐸5𝑆  𝐸5𝑆   (S110) 

 Resuspension of deposited material 

The volume of deposited material transported in the channel is calculated as shown in equation (S111). 

𝐸5𝐷 𝑀𝑖𝑛 𝐸5𝐷 , 𝑆5𝐷
𝑈5 Δ𝑡
Δ𝑥

  (S111) 

Knowing the volume of resuspended material, the volume of material deposited in the bed  𝑆5𝐷  is updated, as shown 

in equation (S112). 

𝑆5𝐷 𝑆5𝐷 𝐸5𝐷   (S112) 

 Bank erosion 

According to Wilkinson et al. [33], the mean annual supply of sediment from banks  𝐵   (ton/yr), is given by equation 

(S115),where  𝜌   is the dry bulk density of sediment characteristic of reach margins;  𝑝   is the proportion of material 

contributing to suspended sediment;  ℎ  is the mean full bench depth of the reach; and  𝐿   is the length of the reach. 

 𝛾𝑄 𝑆  (S113) 

𝐵𝐸 𝑐.𝛺. 1 𝑃𝑅 1 𝑒 .   (S114) 

𝐵 𝜌 𝑝 ℎ𝐿 𝐵𝐸   (S115) 

The proportion of remaining vegetation  𝑃𝑅   is assumed to be equal to one for intact riparian vegetation, with lower 

values for partially degraded areas. The vegetation cover factor of the topographic plain adjacent to each of the sections 

of the drainage network was used to define this proportion, evaluating the proportion of the area of said plain occupied 

with pixels or cells with a factor  𝐶 0.01, a threshold established according to the average order of magnitude of her‐

baceous or shrub vegetation and forest type coverages. Additionally, and recognizing that even fully vegetated riparian 

areas can experience bank erosion, Wilkinson et al. [33] propose to define the effective vegetation effect  𝑃𝑅∗   as: 
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𝑃𝑅∗ min 𝑃𝑅 , 0.95  (S116) 

The mean valley width  𝐹   was estimated according  to equation  (S117), where  𝐴   is  the valley area and  𝐿   is  the 

length of the associated reach. 

F 𝐴 /𝐿  (S117) 

Starting from the extension of equation (S115) proposed by Wilkinson et al. [33], it is possible to bring the process of 

bank erosion to the sediment module of SIGA‐CALv1.0 with a daily resolution. For this purpose, the contribution from 

banks  𝐵   (ton/day) can be estimated  from equation  (S118),  in which  𝐸   corresponds  to  the mean erodibility of  the 

pixels that make up the geomorphological plain adjacent to the stream reach, and the factor  𝑓   accentuates those flow 

magnitudes capable of performing geomorphological work, according to equation (S119), in which  𝑄   represents the 

flow corresponding to a specific day and  𝑄   represents the long‐term mean flow at the site of interest, which can be 

evaluated from an available time series and by regionalization or scaling expressions based on variables such as water‐

shed area. According to Wilkinson et al. [33] the parameter  𝑏  takes values around 1.4, with a range of variability  1

𝑏 1.8  as suggested by Prosser et al. [39]. 

𝐵    𝐶𝐴𝐿.
1

365
𝛾𝑄 𝑆. 1 𝑃𝑅∗ . 1 𝑒 . . 𝜌 𝑝 𝐿 ℎ 𝐸 . 𝑓  (S118) 

𝑓
1

1
𝑛∑𝑄

𝑄   (S119) 

Landslide Module 

SIGA‐CALv1.0 uses the conceptual basis of the SHIA Landslide model, proposed by Aristizábal et al. [18], for the rep‐

resentation of mass movements using the infinite slope scheme. 

When a hillslope is subject to increased pore pressure due to infiltration or increased water levels in the soil, the total 

stress and shear stress remain essentially constant, whereas the effective stress, and more specifically the mean effective 

stress, decreases. The effective stress principle states that the total stress applied to soils is composed of the sum of the 

effective interparticle stresses and the neutral pore water pressure. 

According to Graham [40], natural slopes with subsurface flow parallel to the ground surface slope (one of the hypoth‐

eses of the SHIA scheme) and a water level  𝑍   above the failure surface, have a pore pressure  𝜇  𝛾 𝑍 𝑐𝑜𝑠 𝛽. There‐

fore, the factor of safety  𝐹𝑆  on the hillslope is given by equation (S120), where  𝜙  and  𝑐   correspond to the friction 

angle and soil cohesion, respectively. 

𝐹𝑆
𝑐 𝛾𝑍 𝛾 𝑍 𝑐𝑜𝑠 𝛽 tan𝜙

𝛾𝑍 sin𝛽 cos𝛽
 (S120) 
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Starting from the equilibrium condition (𝐹𝑆 1), equation (S120) can be solved to obtain the critical value of soil water 

level  𝑍   that destabilizes the slope and thus causes downslope soil movement. 

𝑍
𝛾
𝛾

1
tan𝛽
tan𝜙

𝑐′
𝛾 𝑐𝑜𝑠 𝛽 tan𝜙

 (S121) 

 

Using the hydrological module of SIGA‐CALv1.0 it is possible to know, for each simulation time interval, the gravita‐

tional water storage  𝑆3 , , which can be taken to be equivalent to  𝑍 , .   

  𝑍 ,  ,  (S122) 

where 𝑊   and 𝑊   are the soil moisture at saturation point and field capacity, respectively. 

To improve the computational efficiency of the model, the minimum (𝑍 ) and maximum (𝑍 ) soil thicknesses are 

calculated  in advance  for each cell. This process  identifies  the cells  in which slope stability  is  independent of water 

content which can be (i) unconditionally stable cells or (ii) unconditionally unstable cells. The former is obtained by 

solving the equilibrium condition (𝐹𝑆 1) for  𝑍 𝑍. Further, the maximum soil thickness can be obtained by solving 

the equilibrium condition (𝐹𝑆 1) for  𝑍 0.   

𝑍  
𝑐′

𝛾 𝑐𝑜𝑠 𝛽 tan𝜙 𝛾 𝑐𝑜𝑠 𝛽 tan𝛽 tan𝜙
 (S123) 

𝑍  
𝑐′

𝛾 𝑐𝑜𝑠 𝛽 tan𝛽 tan𝜙
 (S124) 

 

Additionally, it is possible to define the maximum slope  𝛽   below which the hillslope is always stable because a satu‐

rated column would need a depth greater than the soil thickness to trigger a landslide.  𝛽   is obtained by solving the 

equilibrium condition (𝐹𝑆 1) for  𝑐 0  and  𝑍 𝑍. 

𝛽  tan tan𝜙 1
𝛾
𝛾

 (S125) 

Development length after the occurrence of a landslide 

Once  the unstable computational elements  (pixels) have been  identified at a  time step  𝑡, possible post‐fault motion 

must be evaluated before moving to the next time step. Models such as SHETRAN / SED [41] use a simple empirical 

approach that can be easily applied to multiple landslides occurring in a watershed over time periods ranging from 

single storms to several years. These are based on the concept of depletion distance [42]. In these algorithms, the land‐

slides move unconditionally on slopes greater than a critical threshold  𝛼 , and stop on slopes less than a minimum 

value  𝛼 , or after traveling an empirically determined depletion distance  𝐿. 
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The model used by Bowles [43] considers that the depletion distance is given by equation (S126), where  Δ𝑧  is the ele‐

vation difference between the cell where the landslide starts, and the cell where the deposition process starts, i.e., where 

a slope  𝛼   is reached. The factor  𝑎  has a value around 0.4 according to Arnone et al. [44]. 

𝐿  𝑎Δ𝑧 (S126) 

As soon as a landslide starts in a cell, the soil will start to move in the trajectory defined between those cells with slopes 

comprised in the interval [𝛼 𝛼 . In SIGA‐CALv1.0, the volume of soil coming from each cell in the first trajectory 

is estimated starting from the area  𝐴   of the landslide (i.e. the pixel area), using the scaling relation given by equation 

(S127) [45], where  𝛼 0.23  and  𝑏 1.16  according to the results obtained by Arnone et al. 2011 [46]; and  𝛼 0.024 

and  𝑏 1.368  according to Simonett et al. [47]. 

      𝑉 𝛼𝐴  (S127) 

Along the trajectory defined by slopes within the interval [𝛼 𝛼 ] or the depletion length, material accumulation 

will occur in proportion to the number of cells in the trajectory. 

Once the soil is displaced downstream, the implementation in SIGA‐CALv1.0 modifies the soil parameters along the 

trajectory, updating them to those corresponding to a degraded soil due to  landslides. This will make  it possible to 

identify these areas as potential restoration sites, since laminar erosion processes will continue to occur there and will 

be mitigated either when vegetation is consolidated naturally or when intervention actions are implemented (e.g., NbS). 

 

Water Quality Module 

SIGA‐CALv1.0 enables a representation of the effect of diffuse loads that are usually related to the flow of sediments, 

nutrients and pathogens, as a consequence of surface runoff, land use, and other factors. It is also possible to represent 

both diffuse contributions and the punctual contribution of pollutant loads related to the location of wastewater dis‐

charge effluents, so that the loads and concentrations of determinants of environmental interest throughout the drainage 

network can be considered. SIGA‐CALv1.0 can represent the temporal and spatial variability of water temperature, 

organic nitrogen, ammonia nitrogen, nitrates, organic and inorganic phosphorus, Escherichia Coli (E‐Coli), biochemical 

oxygen demand (BOD), dissolved oxygen, and electrical conductivity. 

Estimation of diffuse loads from hillslopes 

The SWAT [48], TETIS‐N [49], and INCA [50] water quality models were the basis for the development of the SIGA‐

Calv1.0’s module for the representation of determinants in soil. A conceptual model of water quality coupled to the 

hydrological model was used to represent how discharges into the soil affect water quality,. The determinants whose 

transit  is  simulated  (organic nitrogen, ammonia nitrogen, nitrates, organic phosphorus,  inorganic phosphorus, and 
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Escherichia coli) are transported dissolved in the water following the trajectories proposed in the hydrological concep‐

tual model, and are chemically transformed depending on the physical and chemical conditions to which they are sub‐

jected in each storage tank. 

The reactive zone is defined as that which includes the storage areas where humidity and temperature conditions are 

conducive to the transformation of determinants. The non‐reactive zone  is the deepest zone of the soil, the physical 

conditions of which are not conducive to the presence of the microorganisms necessary for the transformation of deter‐

minants. 

Figure S13 visualizes the structure of the conceptual model. This figure shows schematically how the flow trajectories 

of the determinants and storage were defined in a manner analogous to that proposed in the hydrological model. 

 

Figure S13. Water quality conceptual model structure (diffuse loads in soil) 

 Accumulation storage 

A substance that is discharged into the soil requires the presence of a flow of water to be transported to water sources. 

For such a  flow  to occur, precipitation events must occur  that wash  the substance  from  the soil and  transport  it  in 

dissolved form, vertically to the deeper soil layers and/or horizontally to the drainage network. 
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Figure S14. Accumulation storage interactions 

The accumulation storage represents the mass of the determinant that is discharged to the soil (𝐿𝑜𝑎𝑑𝑁) but has not yet 

been dissolved and transported in water. The mass in this storage is susceptible to being washed out, transformed by 

bacterial action, volatilized, and absorbed by plants. Note that this storage is not related to any hydrological quantity, 

since it represents the combination of soil, fertilizer, and organic matter deposited on the surface of the dry slope. The 

mixing of  the mass stored  there with water occurs only upon  the occurrence of a precipitation event, such  that  the 

effective precipitation water (𝐼1 ) washes a part equal to  𝐼1𝑁 , which is proportional to the solubility constant  𝑘𝑠𝑜𝑙𝑁 

of the determinant and transports it vertically dissolved in water, towards the first diversion node. 

At time interval  𝑗  the storage of the determinant (𝑆0𝑁 ) in the accumulation tank is calculated as shown in equation 

(S128). 

𝑆0𝑁 ,  𝑆0𝑁 , 𝑐𝑎𝑟𝑔𝑎𝑁 , 𝑇𝑟𝑎𝑛𝑠0𝑁 , 𝐼1𝑁 ,   (S128) 

where  𝐿𝑜𝑎𝑑𝑁 ,   is the load dumped from the determinant at pixel  𝑖, at time instant  𝑗; and  𝐼1𝑁 ,   is the mass of the 

determinant that is washed with the effective precipitation and is calculated using equation (S129). 

𝐼1𝑁 ,
0 ,           𝑖𝑓            𝐼1 , 0 

𝑘𝑠𝑜𝑙𝑁 ∗ 𝑆0𝑁 , , 𝑖𝑓         𝐼1 , 0  (S129) 

 Capillary storage 

A part of the determinant dissolved in the precipitated water (𝐷1𝑁 , ) is absorbed by capillarity in the soil pores. The 

first node distributes the amount of water entering capillary storage, and the other part (𝐼2𝑁 , ) is either stored at the 

surface to runoff or follows the vertical path to reach deeper soil horizons and eventually exit dissolved in subsurface 

runoff. 
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Figure S15. Capillary storage interactions 

The determinant is distributed into  𝐷1𝑁 ,   and  𝐼2𝑁 ,   using equations (S130) and (S131), assuming equal concentration 

of dissolved determinant in  𝐷1 ,   and  𝐼2 , . 

𝐼2𝑁 ,  𝐼1𝑁 ,
𝐼2 ,

𝐼1 ,
  (S130) 

𝐷1𝑁 ,  𝐼1𝑁 ,
𝐷1 ,

𝐼1 ,
  (S131) 

The dissolved determinant in  𝐷𝑁1 ,   is evenly distributed throughout the soil layer, such that a part of it remains in 

contact with the gravitational water sheet  𝐷1𝑁𝑠 ,   and is considered to be in the saturated state, and the other part in 

the partially saturated zone  𝐷1𝑁𝑝 , . The amount of capillary storage determinant that is in the partially saturated 

zone and in the saturated zone are calculated using equations (S132) and (S133). 

𝑆1𝑁𝑝 ,  𝑆1𝑁𝑝 ,  𝐷1𝑁𝑝 , 𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠1𝑁𝑝 ,   (S132) 

𝑆1𝑁𝑠 ,  𝑆1𝑁𝑠 ,  𝐷1𝑁𝑠 , 𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠1𝑁𝑠 ,   (S133) 

where  𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠1𝑁𝑝 ,   and  𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠1𝑁𝑠 ,   are the transformations occurring in capillary storage and  𝐷1𝑁𝑝 ,   and  𝐷1𝑁𝑠 ,  

are calculated by distributing  𝐷1𝑁 ,   uniformly in the soil column, as shown in equations (S134) and (S135). 

𝐷1𝑁𝑝 , 𝐷1𝑁 ,
𝑆1𝑝 ,

𝑆1 ,
  (S134) 

𝑆1𝑁𝑠 ,   𝐷1𝑁𝑠 ,
𝑆1𝑠 ,

𝑆1 ,
  (S135) 
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The part of the pores that is saturated is in contact with the gravitational water sheet, so that between these two storages 

(𝑆1𝑁𝑠 ,   and  𝑆3𝑁 , ) a mixing occurs  that can wash out  the determinant present  in  the capillaries. The other part  is 

immobile in the partially saturated zone, and can only leave that zone if it is saturated and mixed with the gravitational 

water. The mixing between the saturated zone is described by equations (S136), (S137) and (S138) in which it is consid‐

ered that after mixing  𝑆1𝑠 ,   and  𝑆3 ,   have the same determinant concentration  𝐶3 , . 

𝐶3 ,  
𝑆1𝑁𝑠 , 𝑆3𝑁 ,

𝑆1𝑠 , 𝑆3 ,
  (S136) 

𝑆1𝑁𝑠 ,  𝑆1𝑠 , 𝐶3 ,   (S137) 

𝑆3𝑁 ,  𝑆3 , 𝐶3 ,   (S138) 

Finally, the amount of the determinant in the capillaries finds equilibrium by uniformly distributing the dissolved de‐

terminant in the pores, such that  𝑆1𝑠 ,   and  𝑆1𝑝 ,   are left with the same concentration  𝐶1 , , as shown in equations 

(S139), (S140) and (S141). 

𝐶1 ,  
𝑆1𝑁𝑠 , 𝑆1𝑁𝑝 ,

𝑆1 ,
  (S139) 

𝑆1𝑁𝑠 ,  𝑆1𝑠 , 𝐶1 ,   (S140) 

𝑆1𝑁𝑝 ,  𝑆1𝑝 , 𝐶1 ,   (S141) 

 Surface Storage 

The dissolved determinant that is not absorbed by capillary forces in the soil pores is susceptible to move dissolved in 

surface runoff, or infiltrate into the soil. The second distribution node divides the pollutant not retained in the capillary 

tank (𝐼1𝑁 , ) between that which infiltrates (𝐼3𝑁 , ) and that which drifts to surface storage (𝐷2𝑁 , ). 

 

Figure S16. Surface storage interactions 

The  flushed determinant  𝐼2𝑁 ,   is distributed  into  𝐷2𝑁 ,   and  𝐼3𝑁 ,   using  equations  (S142)  and  (S143),  assuming 

equal concentration of dissolved determinant in  𝐷2 ,   and  𝐼3 , . The dissolved determinant in upwelling water, which 



Supplementary Material ‐ SIGA‐CALv1.0    43  of  49 
 

 

occurs when the gravity tank is at maximum capacity and is calculated as shown in equation (S143), is added to the 

derivative  𝐷2𝑁 , . 

𝐼3𝑁 ,  𝐼2𝑁 ,
𝐼3 ,

𝐼2 ,
  (S142) 

𝐷2𝑁 ,  𝐼2𝑁 ,
𝐷2 ,

𝐼2 ,
𝐴𝐹3𝑁 ,   (S143) 

The surface storage of determinant  𝑆2𝑁 ,   receives the dissolved determinant in the surface bypass  𝐷2𝑁 , , which after 

transforming (𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠2𝑁 , ), travels downstream dissolved in the surface runoff  𝐸2𝑁 , , as shown in equation (S144). 

𝑆2𝑁 ,  𝑆2𝑁 , 𝐷2𝑁 , 𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠2𝑁 , 𝐸2𝑁 ,   (S144) 

The mass of determinant  traveling dissolved  in surface runoff  is calculated using equation  (S145),  in which surface 

runoff and surface storage are assumed to have dissolved determinant at the same concentration. 

𝐸2𝑁 ,  𝑆2𝑁 ,
𝐸2 ,

𝑆2 ,
  (S145) 

 Gravitational storage 

The infiltrated nitrogen at the third distribution node is divided between the subsurface bypass  𝐷3𝑁 , , which will be 

stored dissolved in the water present in the soil cracks  𝑆3𝑁 , , and the percolation, which carries dissolved nitrogen 

𝐼3𝑁 ,   to deeper soil layers. 

 

Figure S17. Gravitational storage interactions 

The infiltrated nitrogen  𝐼3𝑁 ,   is distributed into  𝐷3𝑁 ,   and  𝐼4𝑁 ,   using equations (S146) and (S147), assuming equal 

concentration of dissolved nitrogen in  𝐷3𝑁 ,   and  𝐼4𝑁 , . 
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𝐼4𝑁 ,  𝐼3𝑁 ,
𝐼4 ,

𝐼3 ,
  (S146) 

𝐷3𝑁 ,  𝐼3𝑁 ,
𝐷3 ,

𝐼3 ,
  (S147) 

The gravitational storage of nitrogen  𝑆3𝑁 ,   receives the dissolved nitrogen from the subsurface bypass  𝐷3𝑁 , . If the 

gravitational storage was at its maximum capacity, there is an outflow of water  𝐴𝐹3 , , carrying a dissolved nitrogen 

amount  𝐴𝐹3𝑁 ,   to the surface storage (upwelling). The quantity of nitrogen dissolved in the outflow is calculated us‐

ing equation (S153), by assuming that the outflow has the same concentration as the gravitational storage. 

𝐴𝐹3𝑁 ,  𝐴𝐹3 ,
𝑆3𝑁 ,

𝑆3 ,
  (S148) 

The nitrogen in the gravitational storage  𝑆3𝑁 ,   is transformed into an amount  𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠3𝑁 , , and it travels downstream 

dissolved in the subsurface runoff  𝐸3𝑁 , , as shown in equation (S149). 

𝑆3𝑁 ,  𝑆3𝑁 , 𝐷3𝑁 , 𝑡𝑟𝑎𝑛𝑠3𝑁 , 𝐴𝐹3𝑁 , 𝐸3𝑁 ,   (S149) 

The mass of nitrogen traveling dissolved in the subsurface runoff is calculated using equation (S150), again assuming 

that the subsurface runoff and gravitational storage have nitrogen dissolved at the same concentration. 

𝐸3𝑁 ,  𝑆3𝑁 ,
𝐸3 ,

𝑆3 ,
  (S150) 

There  is a portion of the pores that  is saturated and  in contact with the gravitational water, and between these two 

storages (𝑆1𝑁𝑠 ,   and  𝑆3𝑁𝑠 , ), a mixing occurs. The mixing in the saturated zone was previously described by equa‐

tions (S136) to (S138), considering that  𝑆1𝑠 ,   and  𝑆3 ,   have the same concentration of nitrogen  𝐶3 ,   after mixing. 

 Groundwater Storage 

The percolated determinant  𝐼4𝑁 ,   reaches the fourth node, from which it is distributed between underground losses 

𝑃𝑒𝑟𝑑𝑁 ,   and underground storage  𝑆4𝑁 , , to exit dissolved in the underground runoff  𝐸4𝑁 , . 

 

Figure S18. Groundwater storage interactions 
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The percolated determinant  𝐼4𝑁 ,   is distributed into  𝐷4𝑁 ,   and  𝑃𝑒𝑟𝑑𝑁 ,   using equations (S151) and (S152), assum‐

ing equal concentration of dissolved determinant in  𝐷4 ,   and  𝐼4 , . 

𝑃𝑒𝑟𝑑𝑁 ,  𝐼4𝑁 ,
𝑃𝑒𝑟𝑑 ,

𝐼4 ,
  (S151) 

𝐷4𝑁 ,  𝐼4𝑁 ,
𝐷4 ,

𝐼4 ,
  (S152) 

The underground storage of determinant  𝑆4𝑁 ,   receives the dissolved determinant in the surface bypass  𝐷2𝑁 , , which   

travels downstream dissolved in the underground runoff  𝐸4𝑁 , , as shown in equation (S153). 

𝑆4𝑁 ,  𝑆4𝑁 , 𝐷4𝑁 , 𝐸4𝑁 ,   (S153) 

The mass of determinant traveling dissolved in underground runoff is calculated using equation (S154), which assumes 

that underground runoff and underground storage have dissolved determinant at the same concentration. 

𝐸4𝑁 ,  𝑆4𝑁 ,
𝐸4 ,

𝑆4 ,
  (S154) 

Transport and transformation of determinants in the channel 

SIGA‐CALv1.0 uses the Aggregated Dead Zone (ADZ) model [51] as the conceptual basis for solute transport in the 

channel. The surface and subsurface zones of temporary storage, which are spatially distributed along the reach, are 

represented by an equivalent aggregate zone. A solute entering at the beginning of the reach with a concentration  𝐶 𝑡  

initially travels in a purely advective transport zone for the time  𝜏, and then enters the ADZ where it mixes instantane‐

ously. In such a zone, the solute resides a time  𝑇 , which is related to  𝜏  and the mean transit time over the entire section 

(𝑡 ), according to equation (S155). On the other hand, the volume of water in the reach that can be considered completely 

mixed is assumed only as a fraction  𝐷𝐹  of the total volume, estimated according to equation (S156). 

𝑡 𝜏 𝑇   (S155) 

 

𝐷𝐹 1
𝜏
𝑡
 

(S156) 

The concentration at the exit of the reach  𝐶 𝑡   can be related to the input concentration and the time parameters  𝑡  

and  𝜏  according to equation 7.46 [52]. 

  𝑑𝐶 𝑡
𝑑𝑡

1
𝑡 𝜏

𝐶 𝑡 𝜏 𝐶 𝑡  
(S157) 



Supplementary Material ‐ SIGA‐CALv1.0    46  of  49 
 

 

For non‐conservative determinants, Lees et al.  [53] developed  the Quality Along System Rivers  (QUASAR) model, 

which in addition to the advective and dispersive processes represented by the ADZ simulation scheme, incorporates 

sinks or mass sources of the modeled determinant through first‐order reactions. Equation (S158) represents the ADZ‐

QUASAR model, where k corresponds to the transformation rate related to the modeled determinant. This model is for 

unsteady flow. However, its solution is proposed under the assumption of quasi‐transient flow and inputs of pollutant 

loads. Uniform conditions are assumed in the temporal discretization  ∆𝑡  = 1 day. The above allows for simplifying the 

solution of the model, since the time derivative on the left‐hand side of the equation can be taken to zero.   

𝑑𝐶 𝑡
𝑑𝑡

1
𝑡 𝜏

𝑒 𝐶 𝑡 𝜏 𝐶 𝑡 𝐼𝑛𝑝𝑢𝑡𝑠  𝐿𝑜𝑠𝑠𝑒𝑠  (S158) 
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