UNIVERSIDAD COMPLUTENSE DE MADRID

FACULTAD DE CIENCIASMATEMATICAS

Seccion Departamental de Astronomiay Geodesia

VARIACIONES TEMPORALESDEL NIVEL DEL MAR:
APLICACIONES GEODESICAS, GEOFISICASY
OCEANOGRAFICAS

MEMORIA PARA OPTAR AL GRADO DE DOCTOR
PRESENTADA POR

Esther Gil Cid

Bajo ladireccion de ladoctora

CarmendeToroy LLaca

Madrid, 2002

| SBN: 84-669-1860-4



UNIVERSIDAD COMPLUTENSE DE MADRID
Facultad de Ciencias Mateméticas

Seccién Departamental de Astronomia y Geodesia

Variaciones temporales del nivel del mar.
Aplicaciones geodésicas, geofisicas
y oceanograficas

Memoria presentada para optar

al Grado de Doctor en Ciencias Matemaéticas
Esther Gil Cid

Directora: Carmen de Toro y Llaca

Madrid, 2001



Agradecimientos

Quiero expresar mi mds sincera gratitud a la profesora C. de Toro y Llaca, que me dio la
oportunidad de realizar este trabajo y me ha transmitido su entusiasmo y su ilusién por la
investigacién. Sin sus consejos, criticas y dedicacién no me hubiera sido posible llevar a cabo

esta memoria.

Me gustaria hacer especial mencién a los Profesores M.J. Sevilla de Lerma y R. Vieira Diaz
por su apoyo y estimulo. Asi mismo, quiero expresar mi agradecimiento a los Profesores A.P.

Venedikov y J.M. Carvajal Casariego por su inestimable ayuda.

Deseo agradecer a todos mis companeros de la Seccién Departamental de Astronomia y
Geodesia (UCM), del Instituto de Astronomia y Geodesia (CSIC-UCM) y del Departamento
de Matemédtica Aplicada I (UNED) la buena acogida que me prestaron y su apoyo e interés
constantes. Especialmente, los valiosos comentarios y sugerencias de los Profesores V. Novo
Sanjurjo y J. Otero Juez y la colaboracién de G. Rodriguez Velasco, han supuesto una ines-

timable ayuda para la elaboracién de este trabajo.

Este trabajo ha sido realizado, parcialmente, mientras disfrutaba de dos becas predocto-
rales de la Universidad Complutense de Madrid y de la Comunidad Auténoma de Madrid,
instituciones a las que agradezco esta ayuda. Hago extensivo también este agradecimiento a los
organismos que nos han facilitado las observaciones imprescindibles para la ejecucién de este
trabajo: la Junta del Puerto de Gijén y los Observatorios Meteorolégicos Nacional y de Gijén,

asi como el Permanent Service for Mean Sea Level.

Por 1ltimo, quiero manifestar mi gratitud a mis amigos y familiares, que han estado a mi
lado durante la realizacién de este trabajo. Aunque enumerarlos a todos no es posible, me

gustarfa al menos citar a Luis, a mis hermanos y a mis padres.



Indice

1 Introduccién 1
2 Nivel Medio del Mar 11
2.1 Imtroduccidn. . . . . . . ... 11
2.2 Naturaleza interdisciplinar del estudio del nivel del mar . . . . ... ... .. .. 13
2.3 Nivel medio del océano. Definicién de las superficies de aproximacién y de los
principales sistemas de referencia . . . . . . .. .. o 16
2.4 Efectos perturbadores del océano. Estrategias de estudio . . . . . . . .. . .. .. 27
2.5 Variaciones temporales del nivel medio . . . . . . .. ... 0oL 36
2.5.1 Variaciones temporales en una escala de tiempo geolégica . . . . . . . .. 36
2.5.2 Variaciones en una escala de tiempo histérica . . . . .. ... ... L. 43
2.5.3 Variaciones recientes del nivel del mar. Bases de datos globales . . . . . . 48
2.6 Consecuencias de una variacién del nivel del mar . . . . . ... ... ... .. .. 71
3 Series temporales de observacién. Bases de datos 83
3.1 Introduccién. Calidad de las observaciones y nivel medio . . . . . . ... ... .. 83
3.2 Descripcién de las basesdedatos . . . . . . .. ... oL 87
3.2.1 Observaciones mareograficas. . . . . . . . . . ... ... ... ... ... 88
3.2.2  Observaciones meteorolégicas . . . . . . . . . . .. .. 96
3.3 Eliminacién de las perturbaciones de alta frecuencia. Discretizacién de las series
del Puertodel Musel . . . . . . . .. . 99
3.4 Deteccién de errores groseros. Interpolacién de lagunas . . . . . . . . . ... . .. 107

3.4.1 Interpolacién de observaciones mareograficas. Método IMCA . . . . . .. 110



3.4.2 Aplicacién del método y andlisis de los resultados . . . . . .. .. .. ... 113

3.4.3 Comparacién con diversos métodos de deteccién de errores . . . . . . . . 123

4 Marea Ocednica 133
4.1 Introduccidn. . . . . . . . . e 133

4.2 Aproximacion histérica a las mareas. Interpretacion cientifica actual . . . . . . . 139
4.3 Teorfademareas . . . . . . . . . ... 147
4.3.1 Anslisis arménico de la Marea de Equilibrio . . . . . .. ... ... .. .. 148

4.3.2 Efectosindirectos . . . . . . .. Lo 167

4.4 Analisis numérico de las observaciones . . . . . ... ... L L L 171
4.5 Nivel mediode marea . . . . . . . .. . 194
4.6 Modelo ocednico del Puerto del Musel . . . . . ... .. ... .. 0. 196
4.7 Variaciones de las constantes arménicas. Modulaciones astronémicas . . . . . . . 211
4.8 Procesos no lineales en aguas someras. Influencia en el nivel medio observado . . 224
4.9 Constantes no armoénicas . . . . . . . . . ..o e 252
491 Régimendemareas. . . . . . . . . ..o 257

4.9.2 Edad de la marea y de la paralaje . . . ... ... ... ... ....... 262

4.9.3 Unidad de Altura y Establecimiento del Puerto . . . . . . .. ... .. .. 278

5 Variaciones ocasionadas por fenémenos atmosféricos directos 281
5.1 Imtroduccidn . . . . . . . .. L 281

5.2 Efecto de las variaciones de presién atmosférica . . . . . . ... .. ... ... .. 284
5.2.1 FEfectoestdtico . . . . . . . . 290

5.2.2 FEfectodindmico . . . . . . ... 293

5.3 BEfectodel viento . . . . . . .o 296
5.4 Variaciones de temperatura y densidad . . . . . . .. ... 000 302
5.5 Eliminacién de las perturbaciones atmosféricas . . . . .. ... .. ... ... .. 312

6 Variaciones ocasionadas por fenémenos hidrosféricos y litosféricos 363
6.1 Introduccidn. . . . . . . . . . .. 363

6.2 Variaciones de la masa y volumen global del océano . . . . . . ... ... .. .. 365

ii



6.3 Dindmica de la litosfera . . . . . . . . . .. 380

7 Nivel medio en la Peninsula Ibérica 395
7.1 Introduccidn . . . . . . . .. o 395
7.2 Estaciones espanolas y portuguesas en el Atldntico Norte . . . ... ... .. .. 396
7.3 Tendencia del nivel medio . . . . . . . . ... oo 405

7.3.1 Tendencia lineal de las medias mensuales . . . . . ... .. ... ... .. 405
7.3.2 Tendencia de los datos filtrados . . . . . . . . .. ... 422
8 Conclusiones y perspectivas 427

iii






Capitulo 1

Introduccion

El estudio e interpretacién de los diversos aspectos de la variabilidad del nivel del mar, constituye
el objetivo central de esta memoria. Sobre esta base, nuestras investigaciones se han encaminado
a obtener, con la mayor precisién posible, la posicién relativa del nivel medio del océano. Con
esta finalidad, se ha desarrollado una metodologia consistente, en esencia, en un tratamiento
matemdtico de andlisis, modelizacién, tanto tedrica como experimental, y posterior eliminacién
de las principales perturbaciones de su superficie libre.

Dentro de los efectos perturbadores de la superficie topogréfica del océano destacan por su
magnitud las variaciones de nivel originadas tanto por las fuerzas derivadas del potencial as-
tronémico como por las interacciones océano-atmdésfera y la accién directa de la radiacién solar.
En los fenémenos de marea es necesario analizar de forma independiente la marea ocednica, la
marea terrestre del fondo y su hundimiento por carga. La marea ocednica produce desplaza-
mientos verticales de 0 a 200 cm en zonas costeras y de 0 a 100 cm en zonas peldgicas. La
carga ocednica puede ocasionar una variacién de hasta 11 cm y la deformacién radial debida a
la marea extensométrica en torno a 30 cm. La magnitud de estos desplazamientos es funcién
de distintos factores, como son la posicién geogréfica, la forma y profundidad de la cuenca y
las caracterfsticas viscoeldsticas de la corteza y del océano. Si se trabaja con sensores ligados
a la corteza, las observaciones no incluyen la marea terrestre del fondo ni su hundimiento por
carga. Por el contrario, deben ser tenidos en cuenta en las observaciones geocéntricas, como las
realizadas mediante técnicas de altimetria por satélite.

El conjunto de interacciones océano-atmdsfera engloba gran cantidad de fenémenos, que



ocasionan variaciones de nivel de muy distinta magnitud y en un amplio espectro de frecuencias.
Destacan por su complejidad y dificil modelizacién. En primer lugar hay que considerar, debido
a la magnitud de los desplazamientos inducidos, las respuestas estédtica y dindmica del océano
a las variaciones de presién. A su vez, el efecto barométrico inverso tiene su origen tanto en la
marea atmosférica como en el paso de perturbaciones depresionarias méviles. El desplazamiento
ocasionado por la marea atmosférica estd comprendido entre 1 y 4 cm y la variacién anual media
producida por el paso de perturbaciones depresionarias méviles en latitudes medias estd entre
-17 y +33 cm, habiéndose observado variaciones extremas dentro del drea en estudio de -68 a
489 cm. La respuesta dindmica a las variaciones de presién se manifiesta en forma de ondas
de gravedad amortiguadas de muy alta frecuencia y corrientes de gradiente originadas por la
diferencia de presién hidrostédtica en el interior del océano. En borrascas de desplazamiento
lento este tipo de fenémenos son casi inapreciables. Ademads, la accién directa del viento puede
ocasionar ondas superficiales de muy alta frecuencia, entre las que destacan las ondas capilares
v el oleaje de viento y de fondo, asi como corrientes de deriva y acumulacién de grandes masas
de agua en algunas zonas, debido a la batimetria y a la geometria del limite costero. Las
ondas superficiales de alta frecuencia pueden superar los 14 m en condiciones extremas, aunque
en condiciones normales tienen una amplitud de centimetros. Otro de los efectos ocasionados
por las interacciones océano-atmaésfera son las oscilaciones inerciales, de frecuencia variable en
funcién de la latitud, ocasionadas por variaciones bruscas de presién y viento. Semidiurnas en
los Polos, diurnas en latitudes de 30°y seculares en el Ecuador, tienen un periodo de 17 horas
en el litoral cantdbrico. Aunque las oscilaciones que inducen son de magnitud despreciable en
relacién con la precisién actual de las determinaciones del nivel del mar, consideraremos, asf
mismo, dentro del conjunto de las interacciones océano-atmdésfera la modificaciéon que sufren las
ondas de Brun-Viisilid, dependientes de la estratificacién de densidades de las masas de agua,

v el efecto de las variaciones en posicién y ensanchamiento de las capas y regiones ionosféricas.

Bajo el efecto de la radiacién solar y la interrelacién con la atmdsfera, la estructura térmica
vertical del océano sufre variaciones periédicas que afectan la regién méds superficial de la capa
de mezcla. Al modificar las caracteristicas locales del agua del mar, constituyen un factor
fundamental en la respuesta a las fuerzas actuantes. A ellas se debe, en gran medida, la

denominada marea radiacional. Por otro lado, al ser la isolacién funcién de la latitud, se



producen fenémenos advectivos que contribuyen a la circulacién general ocednica. De hecho,
tanto variaciones de salinidad como temperatura, pardmetros directamente relacionados con la
densidad, inducen las denominadas corrientes termohalinas. Asi mismo, es necesario considerar
la presencia de gradientes anémalos de presién hidrostética en el interior de las masas ocednicas,
asociados a anomalias térmicas, responsables de corrientes de gradiente. En todos los casos
la fuerza restauradora es la gravedad interna. Entre las diferentes categorias de corrientes,
debemos incluir, por 1ltimo, los desplazamientos de masas que tienen su origen en la componente
horizontal de la fuerza de mareas. Debido al movimiento de las particulas, las condiciones
iniciales que definen las corrientes son modificadas por la presencia de fuerzas de friccién y
Coriolis. Ademads, si la trayectoria de la corriente es curvilinea, actuard como tercera fuerza
subsidiaria la centrifuga. En mareégrafos costeros este conjunto de perturbaciones puede inducir

variaciones de nivel comprendidas entre 10 y 20 cm.

Sumadndose a los fenémenos anteriores es necesario considerar las variaciones eustéticas, fluc-
tuaciones globales del nivel medio ocasionadas por cambios hidrosféricos y litosféricos, debidas
principalmente a cambios en el volumen de agua o en la capacidad y forma de las cuencas oceéni-
cas, concepto que fue introducido por Suess en 1885. La variacién del volumen de agua tiene
un cardcter fundamentalmente estacional (deshielo de los casquetes polares, ciclos hidrolégicos,
etc.) o de muy largo perfodo (épocas glaciales e interglaciales, entre otros), mientras que los
desplazamientos ocasionados por modificacién de las cuencas son principalmente seculares. La
magnitud de estos desplazamientos puede ser de hasta 100 cm en 100 anos. De origen litos-
férico son también los tsunamis, desplazamientos irregulares de gran magnitud producidos por

actividad sfsmica y volcdnica.

Finalmente, es necesario considerar las variaciones aparentes de la elevacién observada de-
bidas a la influencia directa de las caracteristicas fisicas locales del océano y de la atmdsfera

sobre el sensor.

Es de senalar que en dreas costeras la variabilidad del nivel ocednico es extremadamente
compleja, ya que sus variaciones estdn determinadas tanto por su accién independiente como

por las interacciones entre ellas.

Las variaciones de nivel del océano han sido motivo de estudio de diversas generaciones

de cientificos. De hecho, durante largo tiempo existié una controversia en torno a este tema,



al encontrarse fésiles marinos en zonas alejadas del mar y detectarse terrazas sumergidas. El
debate llegd a todos los estratos de la sociedad; Dante escribié “La tierra no puede levantarse
por si misma; es contrario a su naturaleza”. Este tema también interesé a W. Goethe, que en
su viaje a Italia visité el Templo de Serapio cerca de Napoles y queddé impresionado por los
residuos que indicaban movimientos relativos del mar. Al respecto, escribié, “En definitiva,
;qué es todo esto del levantamiento de las montanas sino un medio mecénico que no suministra
ninguna idea al entendimiento, alimento alguno de la imaginaciéon? Son ideas que no encierran
ideas ni imdgenes”.

Ms4s adelante, el gedlogo L. de Buch escribi6é [281], durante su viaje a Laponia en 1807
y respecto a las variaciones del nivel del mar en la penfnsula escandinava: “Es cierto que el
nivel del mar no puede descender; el equilibrio de los mares lo hace imposible. Pero como el
fenémeno de la retirada de las aguas lo hace innegable, hay que admitir que toda Suecia se
levanta lentamente”. Las causas tardaron mds en ser clarificadas; a este respecto, Runeberg
crefa que el continente se levantaba en Suecia por un fuego subterrdneo. Esta idea se extendié
durante toda la primera mitad del siglo XIX, habldndose de elevacién y descenso de la corteza,
va que esta era la teorfa que contaba con una mayor aceptacion.

En su viaje por América del Sur entre 1832 y 1836, Darwin estudié los arrecifes de coral
frente a las costas de Chile, llegando a suponer la existencia de un vastisimo movimiento de la
corteza. Sin embargo, en 1848 R. Chambers en su libro “Ancient sea margins, as memorials
of changes in the relative level of land and sea” introdujo la terminologia “changes of relative
level”, variaciones relativas de nivel, denominacién a la que el paso del tiempo no ha restado

vigencia.

Tenemos que senalar que el nivel medio del océano ha experimentado variaciones de pequena
v gran magnitud desde la formacién de nuestro planeta, influyendo notablemente tanto en la
evolucién de las especies como en la historia de la Humanidad. Aunque estos cambios fueron ya
detectados en épocas remotas, su origen, magnitud y evolucién temporal no siempre han sido
perfectamente conocidos, dado que resulta dificil distinguir las variaciones reales de la superficie
libre del océano de las deformaciones de la corteza, debido a que ambas se manifiestan como
variaciones del nivel medio observado.

En una escala de tiempo geolégica es posible la detecciéon de variaciones del nivel del mar

4



mediante la localizacién y datacién de fésiles terrestres en estratos actualmente sumergidos.
Estos organismos han sido encontrados a profundidades superiores a los 100 metros. Estudios
similares se han realizado con f{ésiles marinos hallados en zonas montafiosas. En ambos casos
deben ser tenidos en cuenta distintos fenémenos, como tectonismo, sedimentacién o cambios
climéticos. Variaciones del nivel medio en épocas anteriores pueden ser detectadas a través del
estudio de la composicién, textura y estratificacién de rocas sedimentarias. Pero este método no
resulta demasiado preciso, debido principalmente a las diferentes magnitudes de los movimientos

epirogénicos en distintas zonas continentales.

Uno de los casos més estudiados de variaciones seculares del nivel medio a escala geoldgica
es el descenso experimentado durante periodos de glaciacién. Este fenémeno se debe a que el
agua se concentra en grandes mantos de hielo y, cuando los glaciares se empiezan a retirar,
aumenta el nivel del mar. Sin embargo, en zonas costeras este deshielo estd acompanado de una
elevacién isostética de la corteza, que se observa como un descenso del nivel del mar, lo que debe
ser corroborado por otras técnicas de observacién geodésica. Un claro ejemplo de levantamiento
postglacial se encuentra en la Penfnsula de Fennoscandia, donde la corteza experimenta en la
actualidad un levantamiento de hasta 9 milimetros por ano, y que produce una disminucién del

mismo orden del nivel medio observado.

También es posible detectar estas variaciones temporales en una escala de tiempo histérica.
Uno de los ejemplos mds claros es el Templo de Serapio, en los Campos Flegreos, cerca de
Népoles, donde los organismos marinos han dejado un registro permanente en sus columnas, al
producirse sucesivos desplazamientos verticales de ascenso y descenso de la corteza. Pero es a
partir del siglo pasado cuando se obtiene informacién més detallada de estas variaciones con la

instalacién de los primeros instrumentos medidores de nivel.

Las primeras observaciones mareograficas continuadas que se conservan corresponden a
Brest, en la Bretafia francesa, actualmente uno de los Puertos Patrén mds importantes del
Atlantico noreste. Comienzan en 1806, cuando todavia no se disponia de maredgrafos registra-
dores; el primero fue diseiado por H. R. Palmer en fechas posteriores, en 1831 e instalado en
1832 en Sheerness, en el estuario del Tdmesis. La longitud ttil de observacién era en 1984 de

86 anos, presentando por tanto importantes interrupciones.

Al respecto, uno de los registros mareograficos més largos existentes hasta la fecha es el de



Delfzijl (Holanda), donde se dispone de 117 anos de observacién, correspondiente al periodo
comprendido entre 1865 y 1981. Destaca por su longitud, asi mismo, un registro obtenido
en San Francisco entre 1854 y 1980, con una longitud aproximada de 114 anos. El principal
objetivo de estos registros era facilitar la navegacién de los buques de vela al entrar y salir
del puerto, pero a pesar de presentar importantes interrupciones pueden proporcionar, con un

tratamiento adecuado, una valiosa informacién de las variaciones temporales del nivel del mar.

El estudio de las variaciones del nivel medio durante periodos de varias décadas estd limitado
no sélo por la longitud de los registros disponibles, sino también por la estabilidad de las marcas
de referencia. Estas marcas han sido destruidas frecuentemente en el proceso de desarrollo del

puerto, resultando a veces dificil establecer una relacién entre los sucesivos ceros.

Los primeros estudios sobre variaciones del nivel medio del océano fueron realizados por
Marmer en Estados Unidos en 1927. Estdn basados en el cdlculo de medias de los valores de
un registro mareografico, intentando establecer un nivel medio del océano que se pudiera usar
como referencia para distintos tipos de medidas geodésicas. En Europa los primeros estudios
se realizaron en Holanda hacia 1950 y corresponden al periodo comprendido entre 1842 y 1945.
En este pais el conocimiento de las variaciones del nivel medio tiene una gran importancia,

debido a que gran parte de la tierra ha sido ganada al mar mediante la construccién de diques.

Y es que cldsicamente se ha obtenido el nivel medio del océano a partir de medias diarias,
mensuales o anuales. Este método ignora la influencia en la superficie libre del océano de diversos
efectos, como patrones de circulacién ocednica, cambios meteorolégicos y climéaticos, tectonismo
o hundimiento y elevacién de zonas costeras. Ademds los efectos debidos a la dindmica de la
litosfera pueden ser magnificados méas alld de sus magnitudes normales en el interior de las
cuencas ocednicas, debido a que los maredgrafos estdn normalmente situados a lo largo de los
maérgenes continentales y cerca de los limites inestables entre la corteza continental y oceédnica.
Finalmente, dada la longitud de los registros de observacion, el tipo de algoritmo empleado y
los periodos implicados, las medias diarias, mensuales y anuales no eliminan las variaciones de

la superficie del océano debidas a modulaciones astronémicas.

La precisién proporcionada por la utilizacién de medias permite detectar deformaciones
réapidas de gran magnitud de la corteza. Es el caso, ya citado, de los Campos Flegreos, donde

de enero a septiembre de 1983 se observé una deformacién vertical de la corteza de hasta 50



centimetros en la costa y también del levantamiento del Usu (Japén), que en 1910 alcanzé los
150 m (hasta 1.5 m/dfa). Pero este método no permite detectar deformaciones lentas, calcular
la evolucién del nivel medio en un momento dado, ni predecir como va a evolucionar en los anos
sucesivos.

Finalmente, el lanzamiento de satélites artificiales amplié considerablemente las posibili-
dades de estudio del nivel medio ocednico, al proporcionar observaciones que cubren la mayor
parte de su superficie. A pesar de sus limitaciones respecto a la modelizacién de fenémenos de
corto periodo y de la pequena longitud de las series de observacién disponibles actualmente,
representan sin duda un campo en creciente auge dentro de los estudios del nivel medio del

mar.

El trabajo que presentamos en esta memoria ha sido estructurado en cuatro grandes bloques,
alguno formado por varios capitulos, cuyo contenido describimos sucintamente a continuacion.

El primer bloque estd dedicado a la ubicacién de nuestras investigaciones dentro de la
problemética general de la determinacién del nivel medio ocednico. Se tratan sus variaciones
temporales, sus causas y sus consecuencias. Se definen, comparan e interpretan las diferentes
superficies de referencia, destacando el papel del nivel medio en el establecimiento de referencias
geodésicas, principal motivacién para el estudio, bajo esta éptica, de este tema.

La metodologia ha sido desarrollada en base a series mareograficas obtenidas con sensores de
presién ligados a la corteza, siendo aplicada a seis estaciones emplazadas en el litoral Cantédbrico,
que posee condiciones éptimas para este tipo de estudios. Simultdneamente fueron registrados
los pardmetros climédticos necesarios para la eliminacién de las principales interacciones océano-
atmosfera. Una descripcién completa de las bases de datos y de su preparacién anterior al
estudio se ha llevado a cabo en el capitulo tercero de este trabajo. Asi mismo, se presenta un
método desarrollado para la interpolacién de lagunas y deteccién de errores groseros, que ha
proporcionado resultados éptimos frente a los objetivos planteados.

El siguiente capftulo estd dedicado a las mareas ocednicas. Tras el estudio de la teorfa de
equilibrio, mediante la comparacién de diversos métodos de anélisis numérico de las observa-
ciones, se determina el modelo de mareas que serd eliminado. As{ mismo, se establecen los
factores de normalizacién, que posibilitan en enlace de las series mareograficas correspondien-

tes a estaciones cercanas. Se completa el estudio con los modelos ocednicos del Puerto del



Musel, para los principales constituyentes. Sus valores, junto con los pardmetros obtenidos en
Santander, nos ha permitido la validacién en estos dos puntos de modelos regionales y globales
de marea ocednica. En orden a una mayor precisién en la apodizacién de los fenémenos de ma-
reas, se estudian de forma tedrica y eliminan, posteriormente, las modulaciones astronémicas e
interacciones no lineales que poseen pardmetros significativos en relacién con el nivel de ruido
y longitud de las series. En este capitulo se incluyen, adicionalmente, modelos del Atldntico
Norte y Mediterrdneo, para diversas constantes no arménicas: régimen de marea, edades de las
mareas diurna y semidiurna y de la paralaje, asi como Unidad de Altura y Establecimiento del

Puerto en estaciones costeras.

El quinto capitulo trata de los fenémenos atmosféricos. Tras el estudio tedrico de los efectos
de los campos de presién atmosférica, viento y temperatura sobre el nivel del mar, se presta
especial atencién a la eliminacién de los efectos estdtico y dindmico de las variaciones de presién.
Para ello se han considerado tanto la extensién temporal como la velocidad de las perturbaciones
depresionarias méviles, comparando los resultados obtenidos tanto por métodos cldsicos como

los actuales desarrollados por otros autores.

El proceso de eliminacion de efectos perturbadores no podia olvidar a los fenémenos hidros-

féricos y litosféricos, tratados en el capitulo siguiente.

En el séptimo capitulo de esta memoria realizamos un estudio de las variaciones regionales
del nivel medio en la Peninsula Ibérica y en otras estaciones espanolas, a partir de medias
mensuales, con métodos muy distintos de los empleados en la parte anterior de nuestro tra-
bajo. Buscamos con esto tanto comprobar las situacién de las observaciones disponibles y
sus condiciones, como detectar una tendencia regional del nivel medio en la zona. KEsto nos
permite generalizar los resultados obtenidos para el nivel medio en las estaciones de Gijén y
Santander. Asi mismo, nos permite contrastar y comparar diferentes metodologias empleadas

para la resolucién del problema de la determinacién del nivel medio.

Sintetizando, el objetivo principal de esta memoria es la determinacién del nivel medio
ocednico, tema que se aborda tanto desde una perspectiva local como regional. La determinacién
local ha estado basada en el estudio, modelizacién y eliminacién de los efectos perturbadores,
y el resultado final es, consideramos, una aproximacién valida al nivel medio. Asi mismo, se

han determinado las variaciones regionales en la Penfnsula Ibérica, cuyos resultados, a pesar de



estar limitados por las observaciones disponibles que han, asi mismo, condicionado fuertemente
la metodologia a aplicar, han podido mostrar la existencia de ciertos fenémenos geodindmicos.

Estos temas son tratados en el iltimo capitulo.






Capitulo 2

Nivel Medio del Mar

2.1 Introduccién

Antes de abordar la problemdtica del nivel ocednico y sus variaciones temporales se nos plantea,
de forma natural, la necesidad de una aproximacién general a esta disciplina. Una determi-
nacién espacio-temporal de alta resolucién requiere un conocimiento preciso de la estructura
v dindmica del océano mundial. Debido al extenso nimero de factores que intervienen en la
posicién de la superficie libre del mar, es un tema que necesita de multiples disciplinas para
su completa comprensién, como se mostrard a lo largo de este capitulo. Y es que el océano
sufre modificaciones, globales y locales, relativas o absolutas, de muy diversos origenes, como
las mareas terrestres, ocednicas y atmosféricas, la radiacién intrinseca solar, las interacciones
océano-atmosfera, que se manifiestan a través de los campos de temperatura, presién y viento,
o las ocasionadas por fenémenos hidrosféricos y litosféricos. De hecho, a menudo puede resultar
muy complejo, o incluso imposible, discriminar el origen de una variacién de nivel, ya que fené-
menos periddicos de diferente naturaleza, pero frecuencia coincidente, contribuyen a un mismo
desplazamiento vertical. Debido a esto, y como consecuencia suya, creemos que resulta impres-
cindible considerar diversas ramas de la Ciencia para comprender e interpretar las variaciones
del nivel del mar y asf poder determinar y aislar sus causas, tema que seré tratado en la primera
seccién de este capitulo.

El planteamiento del problema del nivel medio estd asociado, de forma dual, a los sistemas

de referencia. Por una parte, es conocido que esta superficie, o aproximaciones suyas, han
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sido utilizadas histéricamente en el establecimiento de sistemas de referencia geodésicos. Desde
este punto de vista, el estudio e interpretacién de las variaciones del nivel del mar cobra una
importancia creciente en el campo de la Geodesia Marina. Por otra, al abordar el estudio del
nivel medio ocednico se plantea, como paso previo, la necesidad de establecer una referencia
respecto a la cual analizar sus variaciones. Este hecho es obvio, ya que el instrumento mide el
nivel instantdneo de la superficie libre del océano. Surge asi el problema de enlazar a un sistema
de referencia tnico los valores relativos, ligados a un datum local, esencial en el estudio de las
variaciones espaciales del nivel medio. Su solucién, requiere el conocimiento, interpretacién y
comparacién de las superficies de referencia utilizadas en los diferentes campos por la comunidad
cientifica internacional. En consecuencia, para poder exponer de forma concisa y clara los
objetivos de este trabajo hemos creido necesario definir de forma lo méds rigurosa posible las
diferentes superficies y sistemas de referencia utilizados por la comunidad cientifica internacional
en muy diversos campos, haciendo especial hincapié en aquellos que usaremos a lo largo de esta

memoria. De estos temas se ocupa el segundo apartado de este capitulo.

Una vez establecido el problema de la determinacién del nivel medio, parece apropiado con-
siderar los efectos astrondémicos, geodésicos, geoldgicos, oceanograficos, hidrolégicos y climati-
cos, que modifican la superficie del mar y que la alejan de la superficie ideal buscada. La
complejidad de su actuacién, asf como las interacciones e interrelaciones entre estos distintos
fenémenos, hacen que su separacién y eliminacién con la precisién requerida no resulte, en abso-
luto, un tema sencillo. De hecho, en muchas ocasiones puede resultar dificil, e incluso imposible,
distinguir el origen de las distintas variaciones, ya que fenémenos de diferente naturaleza con-
tribuyen a un mismo desplazamiento. Asi, por ejemplo, la circulacién general ocednica tiene su
origen tanto en variaciones internas de densidad y temperatura como en la atraccién lunisolar
combinada con la rotacién de la Tierra o el comportamiento general de las masas de aire. Con-
secuentemente, dedicamos la tercera seccién a los fenémenos que modifican la superficie libre

del océano y a las diversas estrategias que se pueden adoptar para abordar su estudio.

El siguiente apartado trata de las variaciones temporales del nivel medio del océano. A
pesar de su lejanfa, en algunos casos, de las técnicas geodésicas cldsicas por los métodos que
implican, vamos a describir brevemente las variaciones en diversas escalas de tiempo, ya que el

conocimiento de la evolucién pasada puede proporcionarnos pautas para interpretar las varia-
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ciones futuras. Se estudian, de forma general, las variaciones en una escala de tiempo geolégica,
tanto la forma de detectarlas como su evolucién a lo largo de las distintas épocas. Se analizan
sus causas, resaltando lo ocurrido en la Peninsula Ibérica. A continuacién se tratan las varia-
ciones en una escala de tiempo histérica, centréndonos en su deteccién y en algunos ejemplos.
Finalmente, se analizan los trabajos recientes de las variaciones del nivel medio del océano,
tanto a una escala espacial global como local, con distintos factores a tener en cuenta, asi como
los resultados obtenidos.

Pero ademés, una variacién del nivel del océano est4 muy relacionada con distintos aspectos,
tanto de la estructura de la Tierra como de la vida sobre ella. Eliltimo apartado de este capitulo
intenta, con el objetivo de ilustrar el impacto de las variaciones del nivel medio, describir
brevemente las principales consecuencias de una variacién del nivel del mar, especialmente en

relacién con la Astronomia y la Geodesia, asi como su influencia sobre la sociedad actual.

2.2 Naturaleza interdisciplinar del estudio del nivel del mar

La oceanograffa, dedicada al estudio de los océanos en sus diversos aspectos, integra en su
campo de accién numerosas ciencias, entre las que destacan la Fisica, la Quimica, La Geologia,
la Biologia y, por supuesto, las Matemaéticas. Todas ellas contribuyen al andlisis, interpretacién
v prediccién de aquellos fenémenos que se producen en el océano e influencian el nivel medio
observado.

El océano estd formado por agua con sales y gases atmosféricos disueltos, materia orgéanica
y particulas insolubles en suspensién, ademés de distintos organismos vivos que lo habitan.
La concentracién de las componentes mayoritarias sufre variaciones con el tiempo, ademds de
presentar diferencias locales. Es debido, principalmente, a procesos de mezcla, determinados por
fenémenos de conveccién y mareas, ciclos hidrolégicos de evaporacién-precipitacién y aporte de
los rios, reacciones quimicas y factores biolégicos, conjugados con actividad sfsmica y volcdnica.
En estos ltimos destaca la incorporacién de materiales del interior de la Tierra a lo largo de
las zonas de expansioén ocednica, fenémenos responsables en gran medida de variaciones de muy
largo periodo del nivel medio del océano. Asi, la oceanograffa en sus ramas fisica y quimica,

al proporcionarnos informacién sobre la composicién, propiedades y comportamiento del agua
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del mar y de los sedimentos, estard estrechamente relacionada con la Geodesia Marina. Un
papel similar juega su rama geolégica, ya que al estudiar el origen, evolucién y estructura de las
cuencas ocednicas, nos permite analizar con mayor precisién la respuesta de las masas ocednicas
a la accion de fuerzas perturbadoras externas, como son las derivadas del potencial astronémico

de mareas.

Por otra parte, las Mateméticas desempenan un papel crucial aportando diversos métodos
para el estudio y modelizacién de los distintos efectos perturbadores sobre la superficie del
océano. Estas disciplinas proporcionan modelos de los fenémenos y la metodologia necesaria
para su resolucion, tanto exacta como aproximada si no fuera posible la primera. Estos modelos
a través de la Informética pueden programarse, lo que facilita el cdlculo de la magnitud de los
distintos efectos y su eliminacién, si fuera necesaria. Destacamos el papel de la Meteorologia
al estudiar el campo de presiones, distintos efectos del viento y evaporacién y precipitacion.
El papel de las Matemadticas no se limita a la eliminacién de los fenémenos perturbadores, ya
que también se desarrollan, por ejemplo, modelos mateméticos de simulacién y prediccién de
tendencias pasadas o futuras, muy titiles para la gestién de costas. Por otra parte, la Astronomia
es imprescindible para entender las fuerzas de marea y otros fenémenos que producen variaciones
de la superficie del mar, como los ciclos de actividad solar y su influencia sobre un cambio

climético.

Entre los principales objetivos de la Geodesia destaca la determinacién del campo gravifico
terrestre y de sus superficies equipotenciales, en especial el geoide. Este campo de la gravedad es
complejo, debido a que nuestro planeta es una sistema dindmico en equilibrio global constituido
por una distribucién no homogénea de materia en el conjunto formado por la tierra sélida,
océano y atmésfera. Como consecuencia, el geoide no coincide con una superficie simple del
tipo elipsoide de revolucién. Una materializacién de €l podria ser la superficie libre del océano,
si este fuera homogéneo, estuviera en reposo y rodeado de una atmésfera totalmente pasiva y
uniforme [230]. El nivel medio del mar es de gran importancia en los sistemas de referencia
en Geodesia; por ejemplo, como origen de las altitudes en la Penfnsula Ibérica se toma el nivel
medio del mar en Alicante. Aunque en principio la superficie origen de nivelacién es el nivel
medio del océano medido a través de instrumentos ligados a la corteza, esta superficie no es una

superficie equipotencial, estd variando y la corteza también estd variando. Por otra parte, la
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Geodesia también estd relacionada con el nivel medio del océano a través de distintas técnicas,

como la gravimetria, la altimetria por satélite o el GPS, por ejemplo.

La Biologia puede, también, proporcionar pruebas de variaciones del nivel del mar, ya que
éstas se manifiestan tanto a través de variaciones en el tipo de fauna y flora como en cambios

en las caracteristicas de los organismos que allf viven.

Una de las principales aportaciones de la Geologia al estudio de variaciones del nivel del
mar se hace a través de la determinaciéon de cambios a largo plazo del nivel medio, fijando
tanto su magnitud espacial como duracién y época en que tuvieron lugar. La determinacién de
variaciones en una escala de tiempo geolégico se realiza principalmente a partir del estudio de
fésiles en distintos estratos de la corteza, y de erosién producida en terrazas y acantilados. Estas
técnicas pueden estar, a su vez, apoyadas por analisis de rocas como la prueba del Carbono 14,
interviniendo la Quimica. Muchas veces estas variaciones estdn ocasionadas por variaciones en
la forma de la cuenca, como deformaciones de la corteza, terremotos, movimientos tecténicos o
erupciones submarinas entre otros, temas de cuyo estudio se ocupan principalmente la Geofisica
v la Geodesia. Por otra parte, la Glaciologia es imprescindible para el estudio de las variaciones
con origen glacial y la Sismologia para los tsunamis. Para el estudio y delimitacién de variaciones
de largo periodo en una escala histérica del nivel del mar es necesaria la Arqueologia. En efecto,
se han encontrado distintas estructuras que indican la existencia de océano donde ahora no hay,
o al revés, como el puerto romano de Marsella. Es a través de excavaciones arqueolégicas como
se pueden datar estas estructuras, proporcionando asf indicios de variaciones del nivel del mar.
La determinacién de estas variaciones en las distintas escalas de tiempo resulta necesaria para
conocer las causas que producen cambios actuales del nivel medio y predecir variaciones futuras,

va que estdn estrechamente relacionadas.

Por dltimo vamos que enumerar otras muchas disciplinas relacionadas con el estudio del
nivel medio del mar. La Geografia estudia los limites espaciales de las aguas ocednicas respec-
to a la corteza. El Derecho se ocupa de temas legales relativos al nivel del océano como la
definicién de lfnea de costa o de aguas territoriales, de gran importancia por causas politico-
econémicas. Una variacién del nivel del océano podria tener asf{ mismo graves consecuencias
econémico-sociopoliticas, como por ejemplo la entrada de agua salada en acuiferos de agua

dulce, construccién de diques, inundaciones o construccién de puertos. Y no hay que olvidar
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a las companias y consorcios de seguros, dadas las consecuencias econémicas que para estas
grandes empresas tendria una prediccién no correcta. Por otra parte, si la variacién se reali-
za de forma brusca, ademads de tener consecuencias directas sobre la zona habitada, afectaria
de forma considerable a la poblacién de zonas costeras en un plano psicolégico. Finalmente,
los instrumentos utilizados para medir variaciones de nivel, entre los que se pueden destacar
maredgrafos, tanto costeros como peldgicos y, en tiempos recientes, satélites artificiales, re-
quieren para su disenio y puesta en estacién, a la Electrénica y distintas ingenierias, asf como

técnicos encargados de su mantenimiento.

2.3 Nivel medio del océano. Definicién de las superficies de

aproximacién y de los principales sistemas de referencia

Aunque el registro de las variaciones del nivel del mar respecto a una referencia fija se remonta
a las épocas méds antiguas de las civilizaciones occidentales, su objetivo era, generalmente, la
navegacién costera. Es ya a finales del siglo X VII y principios de X VIII se hicieron los primeros
intentos cientificos de establecer una referencia “fija” para estudiar las variaciones del nivel
del mar. La primera referencia fija mareografica fue establecida en 1682 en Amsterdam. Sin
embargo, con este mismo objetivo, el fisico Hyarne hizo marcas en rocas en 1702 en Suecia,
o B. Zendrini en 1732 usé un escalén del Palacio del Dogo en Venecia como referencia. Pero
incluso hoy en dfa, a pesar de haberse avanzado mucho en este tema, este problema no estd
completamente resuelto; muchos de los problemas asociados a las determinaciones del nivel
medio, asi como de la interpretacién de los resultados, tienen que ver, de una forma o de otra,
con la superficie y el sistema de referencia. Ademas, con el desarrollo de nuevas técnicas para
los estudios de nivel, se ha empezado a considerar de forma generalizada diversas superficies
de aproximacién y sistemas de referencia, que deben ser muy especialmente tenidos en cuenta
al comparar datos de distintos organismos. Por lo anterior, y con la intencién simultdnea de
unificar notaciones, vamos a realizar un sumario de las principales superficies y sistemas de
referencia considerados para la realizacién de estudios de nivel medio del mar.

Fundamental para un posicionamiento resulta el concepto de altura o elevacién sobre alguna

superficie equipotencial de referencia. Con el desarrollo en la segunda mitad del siglo XIX de
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redes de nivelacién nacionales, cada autoridad eligié un sistema de referencia local, con la tinica
condicién de que la superficie adoptada estuviera préxima al nivel medio del mar. En principio,
se puede tomar el nivel medio determinado a partir de maredgrafos, pero no representa una
superficie equipotencial y estd variando continuamente. Consecuentemente, en la prictica se
toma una superficie de nivelacién cero, que es un origen arbitrario que en una época se parecié al
nivel medio. El sistema de referencia de alturas (ya sea el geoide o un cuasigeoide) se establece
enlazdndolo al nivel medio del océano, aunque las diferencias entre el nivel medio y el geoide
son de £1 — 2 metros [288]. Pero debido a las dificultades de su determinacién y por su no
coincidencia con una superficie de nivel, el sistema de referencias de alturas en distintos paises
puede diferir en mds de 1 metro [288]. Con este sistema de referencia no existe confusién
posible hasta que se llega a una linea de costa, cuando el resultado son dos niveles medios del
mar muy distintos obtenidos por nivelacién. En Espania el Instituto Geogréfico Nacional (IGN)
utiliza como origen de altitudes ortométricas en la peninsula el nivel medio del mar en Alicante
(NMMA) obtenido a partir de observaciones de la década 1870-1880. En las zonas insulares se
elige un datum local. Fuera de Espana, entre los datums maés conocidos estéd el “Indian spring
low water”, datum de la India, establecido por Darwin cuando investigaba la marea de este pafs,
v que es la elevacién que tendria el mar por debajo del nivel medio si se eliminara la altura de
los constituyentes arménicos Mo, S, K1 y O1. En Gran Bretana se utilizé como origen de las
nivelaciones el nivel medio del mar obtenido en Liverpool a partir de las observaciones entre el 6
y el 16 de marzo de 1844 [234]. Obviamente, estas observaciones estaban fuertemente influidas
por caracteristicas temporales, por lo que méds adelante se adopté el Ordnance Datum Newlyn
(ODN), que es el nivel medio resultante de 6 anos de observaciones horarias interrumpidas (del
1 de mayo de 1915 al 30 de abril de 1921) en Newlyn (Cornwall). Actualmente, el nivel medio
de Newlyn es 0.2 metros superior al determinado por el ODN. En Francia, la adopcién de dos
sistemas de referencia de altitudes (el nivel medio del mar en Brest y en Marsella) condujo a
problemas, por lo que actualmente las altitudes estan referidas al NGF (Nivellement Général de
la France), determinado en Marsella partir de registros mareograficos del periodo 1885-1897. El
nivel medio actual en Marsella supera en 11 cm al NGF. Esta situacion estd reflejada en la figura
2-1.  En Estados Unidos el sistema de referencia utilizado es el SLD29 (Sea level datum de

1929), determinado a través de medidas obtenidas en 26 estaciones de ambas costas de Estados
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Superficie

Figura 2-1: Nivel medio local respecto al Geoide y al Elipsiode.

Unidos y Canad4é. Por las discrepancias entre los niveles medios medidos en distintas épocas, el
National Ocean Service estadounidense ha establecido una época del datum nacional de mareas
(National Tidal datum Epoch), que es un periodo especifico de 19 anos (periodo aproximado al
de revolucién de los nodos de la Luna, de 18.613 anos) que indica el servicio de tiempo oficial
sobre el que se pueden tomar y reducir observaciones del nivel del mar para la obtencién de

medias que determinan el datum.

Seguin los niveles europeos, el nivel medio decrece unos 60 cm del Béltico al Mediterrdneo
norte, unos 88 cm del Béltico al Mar Negro y del Mediterrdneo al Mar Rojo unos 25 cm. En
Estados Unidos, la mayor diferencia aparente se da entre Galveston (Texas), al que corresponde
+59 cm y Old Point Comfort (Virginia), con —28 cm respecto al SLD29. Estas diferencias se
deben a gradientes permanentes de la superficie debidas a corrientes, variaciones de densidad,
presién atmosférica y viento. Y es que el océano no es una superficie equipotencial al estar
afectado por procesos dindmicos que se manifiestan como perturbaciones (como la Corriente
del Golfo) que hacen que esta superficie difiera del geoide, incluso en escalas largas de tiempo. La
falta de observaciones y de una base fija de referencia para el nivel medio en océanos abiertos
han sido obstédculos para la determinacién de un datum global absoluto. Para solucionar el
problema de los distintos sistemas de referencia al enlazar redes de nivelacién se adopta un

datum comtn. En el caso de Europa continental, es el NAP (Normal Amsterdam Peil; nivel
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medio que alcanzaba el agua antiguamente en los canales de Amsterdam), segin dictan las

normas de la IAG.

El nivel del mar se define, de forma natural, como la altura de la superficie del mar en
un instante determinado y en un punto determinado [321]. En esta definicién, que no posee
un significado riguroso desde el punto de vista de la Geodesia, reside uno de los problemas
fundamentales del estudio del nivel del mar: la necesidad de disponer de una superficie de

referencia adecuada al establecimiento de un sistema de altitudes.

Una superficie de aproximacién ampliamente utilizada en altimetria es la superficie to-
pografica del océano ("sea surface topography”), definida [288, 130, 190, 242], como la
diferencia entre la posicién de las superficie del océano y el geoide (méds general, cualquier su-
perficie equipotencial del campo gravifico terrestre). La superficie topogréfica del océano Ahg

asf definida se calcula (figura 2-2) a partir de la altura del satélite sobre el elipsoide h estable-

~ Superficie
ocednica

N T Geoide
Elipsoide

Figura 2-2: Medida del nivel del mar por altimetria por satélite.

cida mediante el movimiento del satélite, la ondulacién del geoide N, y la altura del satélite

sobre la superficie del océano hg, donde en la determinacién de estos valores se han cometido,
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respectivamente, errores p, ey ¥ £9, mediante

Ahg=h4¢ey, —hg —s9g— N —en

Adem4s, se puede distinguir entre superficie topografica del océano instantdnea (denominada
a veces dindmica [242]), es decir, en un instante determinado, y cuasi-estacionaria. Esta se-
gunda es la superficie topogréfica del océano después de haber tenido en cuenta, dentro de lo
posible, las variaciones temporales, como las mareas, variaciones de naturaleza meteorolégica,

oceanogréfica, tanto periédicas como estacionales.

Para la definicién del nivel medio en océanos abiertos, donde tradicionalmente se ha asumido
la coincidencia, a partir de una cierta profundidad, de superficies isobdricas y equipotenciales
[154], es posible un acercamiento oceanografico al problema. En este caso, las medidas de la
densidad p de la columna de agua situada sobre esta profundidad determina la altura anémala
de la misma h”, también denominada por algunos autores superficie topografica del océano

[109], mediante

Dr 1 1
hP = —/ [ — dp
9 Jpo LP(S:T5p)  po(So,To;p)

donde
P presién de la columna de agua,
Do presién de la superficie libre,
o presién de la superficie isobdrica de referencia,
S salinidad de la columna de agua,
T temperatura de la columna de agua,

Po (S0, To;p) densidad de una columna de agua estdndar de salinidad Sy
v temperatura Ty a una presién p.

La altura dindmica de la superficie del océano, gh?, es calculada, pues, mediante las densi-
dades observadas del agua y de la ecuacién hidrostdtica fundamental [288, 154]. No obstante,
tenemos que senalar que esta nivelacién, también denominada nivelacién ocednica, muestra
una diferencia global entre el nivel medio en el Ecuador y en los polos de 1.0 y 1.5 metros.

Finalmente, indicamos que la superficie isobdrica de referencia se establecié en los trabajos
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pioneros de A. Defant en 1941 en 10 MPa, o 100 milibares, equivalente a 1000 metros de pro-
fundidad, aproximadamente, aunque otros autores toman la superficie isobdrica de 20 MPa o,

m4és generalmente, superficies situadas entre 10 y 40 MPa [288].

Generalmente y, sobre todo en las publicaciones relativas a altimetria por satélite, puede
existir una similitud entre la superficie topogréfica del océano cuasi-estacionaria y la superficie
media del océano (“mean sea surface”). En esta disciplina, la superficie media del océano
representa la posicién de la superficie del océano, sobre el elipsoide, promediada en un intervalo
apropiado de tiempo para eliminar de la sefial mareografica periodos anuales y semianuales,
senales estacionarias y errores accidentales [12]. Por lo tanto (figura 2-3), la superficie media
del océano (M SS) serfa la superficie topografica cuasi-estacionaria (QSST) més la ondulacién

del geoide N

MSS = N + QSST

Ademds, si se considera la altura de la superficie instantdnea del nivel del mar (“Sea surface
heigh”, denotada como SS H) medida por el altimetro sobre el elipsoide, se verifica una relacién

similar a la anterior con la superficie topografica instantdnea, 1557

SSH =N+ 155T

Hay que senalar que, sin embargo, para otros autores la superficie media del océano es la
superficie tedrica que adoptaria la superficie del océano si se eliminaran los movimientos de corto
y largo periodo debidos a mareas y viento [238]. Para efectos de altimetrfa se utilizan los valores
de esta superficie en una red de nodos equidistantes para efectos précticos de cédlculo. Otra
superficie ampliamente utilizada para estudios altimétricos [47] es la diferencia del nivel del
mar (“sea level difference”), que es la diferencia entre el nivel medio obtenido por observaciones

altimétricas y el obtenido en estaciones mareogréficas.

Anteriormente hemos citado continuamente el nivel medio del océano. Esté claro que el
nivel del mar es el nivel de la superficie del océano en cualquier instante de tiempo relativo a un
datum predefinido. Pero, jqué es el nivel medio?. Diversos autores (por ejemplo, [288], [234],

[249], [275], [321]) entienden el nivel medio del mar (“mean sea level” ) como el nivel obtenido
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Figura 2-3: Relacién entre la superficie topogréfica instantdnea (ISST), cuasi-estacionaria
(QSST), superficie media (MSS) y altura de la superficie instatdnea del océano (SSH).

por promedios de lecturas mareogrédficas en un periodo adecuadamente largo de lecturas. La
longitud del periodo varfa, aunque generalmente se considera mayor de un ano, siendo este
periodo suficiente [234, 275, 249]. Para la Real Academia de CC. Exactas, Fisicas y Naturales,
el periodo sobre el que se debe calcular la media es de 19 afios [321]. Segun el periodo en el
que se calculan los promedios, obtenemos nivel medio diario, mensual o anual [249]. Algunos
autores distinguen entre nivel promedio del mar (“average sea level”), que corresponderia
al nivel del mar obtenido por medias y el nivel medio del mar, que es definido por estos autores
como el nivel del mar si sobre ¢l no actuara ninguna fuerza externa [171]. El datum del
nivel del mar (“sea level datum”) es el datum donde la superficie de referencia es el nivel
medio determinado por promedio de observaciones [90]; los datums definidos por las distintas
autoridades nacionales corresponden a este tipo. Consecuentemente a esta definicién de nivel

medio, éste varfa con el tiempo y depende del intervalo considerado.

Otro concepto muy relacionado con el anterior es el nivel medio de marea (“mean tide
level”), que es el promedio entre las alturas mdxima y minima de la marea, que aunque es
menos laborioso de calcular que el nivel medio diario contiene muchas més contribuciones de la

marea [234, 249]). También puede ser denominado altura del nivel medio [167].

En un sentido mds amplio, el nivel medio del mar podria ser definido como la superficie
que adoptaria el océano si la Tierra se encontrara en reposo absoluto y en ausencia de fuerzas
de ningin tipo. Por supuesto, esto es una idealizacién y, en cierto sentido, irreal. No tan

irreal pero si generalizacién suya, es el nivel medio definido como la superficie resultante si
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se eliminaran mareas, diferencias en la densidad del agua, corrientes y movimiento forzado
atmosférico, aproximacién a una superficie equipotencial del campo gravifico terrestre. A lo
largo de este trabajo cuando se cite el nivel medio (excepto cuando sea citando el trabajo de
otros autores, que se empleard la notacién por ellos utilizada) no nos referiremos al nivel del
mar determinado a través de medias (o nivel promedio del mar), sino a un hipotético nivel del
mar en este sentido més general.

A efectos précticos y para determinaciones locales del nivel medio, uno de los primeros
problemas que se plantean es el sistema de referencia (local) utilizado y la estabilidad del

mismo (figura 2-4). Empezaremos con los mareégrafos, los instrumentos mds tradicionales para
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Figura 2-4: Mare6grafo y referencias (Fuente: Clima Marftimo).

la observacién de las variaciones temporales del océano. A cada sensor le corresponde un plano
horizontal respecto al que se mide la altura registrada del mar, denominado cero o datum
del mareégrafo (“Tide Gauge Datum”). Estrechamente relacionado con ¢l estd la marca de
contacto (“Contact Mark” o “Contact Point”), que es una marca de referencia permanente
en un mareégrafo respecto a la cual el nivel del mar medido por el instrumento puede ser
directamente relacionado. También es la principal marca de referencia en las componentes del
maredgrafo con la que se relaciona el vértice de nivelacién en la zona que lo rodea por nivelacién
geodésica. [sta marca estd colocada o en el contenedor del sensor o en un objeto estable cerca

del pozo del mismo. Externo ya al instrumento esté el clavo del mareégrafo (“Tide Gauge
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Benchmark”), que es el clavo de nivelacién estable cercano al maredgrafo, que deberia estar
enlazado con una red de nivelacién, aunque no lo estd en todos los casos. Las principales
razones por las que se desea fijar estos clavos con una precisién por debajo de 1 c¢m son la
deteccién de variaciones globales del nivel medio (observaciones corregidas de movimientos
de la corteza), variaciones en la circulacién ocednica (nivel del mar a lo largo de estrechos o
cadenas de islas) y altimetria por satélite (calibracién y validacién altimétrica, determinacién de
la superficie topografica del océano). Las principales técnicas geodésicas necesitadas para una
fijacién del clavo del mareégrafo son una red local de vértices que sirve tanto para controlar su
estabilidad como para determinar si cualquier movimiento es extremadamente local o representa
una tendencia regional (precisién menor de 1 mm para distancias menores de 1 km y menor de
1 cm para distancias entre 1 y 10 km) , medidas absolutas de la gravedad (precisién menor de
2 microgales) y conexién GPS del clavo a estaciones de referencia de SLR o VLBI (precisién
menor de 1 cm) [38, 14]. Para controlar la estabilidad de la referencia de los maredgrafos, ésta
ha de estar materializada por al menos dos clavos o senales debidamente enlazados mediante
nivelacién de alta precisién, tanto entre ellos como a la Red Nacional. Este segundo enlace
permite detectar, por ejemplo, posibles asentamientos del muelle en que se encuentra el sensor,
que producirfan una falsa tendencia en el nivel del mar. Para poder distinguir entre movimientos
verticales de la corteza o variaciones de potencial y variaciones del nivel del mar es necesario
fijar estos clavos con una precisién subcentrimétrica [39, 142, 348, 144]. Por otra parte, un
problema asociado a la determinacién de altitudes ortométricas y elipséidicas respecto a niveles
medios locales es que éste puede estar referido a distintas superficies equipotenciales (figura
2-1). De forma similar al clavo del maredgrafo, se define el clavo GPS (“GPS Benchmark”),
que es el clavo de nivelacién que sirve de referencia para las medidas GPS cerca del maredgrafo,
y que debe ser enlazado con nivelacién de alta precisién al clavo del mareégrafo [144]. En

puertos con mucho trafico, ambos clavos pueden estar alejados algunos centenares de metros.

El cero del puerto (“Harbour Datum”) es un plano horizontal, definido por la autoridad
portuaria, a partir del cual se miden los niveles y alturas de marea por esa autoridad. Los niveles
a los que se establece el datum del puerto varfa y no concuerdan con ningin nivel uniforme [3].
Actualmente se establece cerca de la mayor bajamar astronémica, aunque antiguamente no era

asi. La profundidad real en este caso estd dada por la profundidad de la carta batimétrica mas
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la altura de marea. Por motivos meteorolégicos, se pueden encontrar aguas por debajo del cero

del puerto. Puede coincidir o no con el cero hidrografico.

De gran importancia para la definicién de sistemas de referencia resulta la Unidad de
Altura U, definida como la altura sobre el nivel medio que alcanza la primera pleamar después
del paso de la Luna por el Meridiano cuando el Sol y la Luna se encuentran en el Ecuador,
a distancia media y pasando los dos astros por el meridiano [167]. Es decir, es la amplitud
de la suma de las componentes Mo, So, O1 y K7. Muy relacionado con este concepto estd el
Establecimiento del Puerto (EP), que es la diferencia entre la hora siguiente al paso de la
Luna por el Meridiano cuando el Sol y la Luna se encuentran en el Ecuador, a distancia media
v pasando los dos astros por el meridiano Corresponde a la fase de las suma de las componentes
anteriores. Desde el punto de vista teérico, ambas son constantes para cada puerto y estéan
tabulada en el Anuario de Navegacién. Sin embargo, debido a la longitud del registro (que
posibilita una separacién mayor o menor de las componentes de marea por andlisis armaénico)

v a las modulaciones astronémicas, estas cantidades no son constantes.

Dentro de las cartas batimétricas y nduticas se define el cero hidrogréafico o datum
(“Chart Datum”) como nivel de referencia sobre el que se miden las profundidades de las
cartas [140]. Las predicciones de marea deberfan estar referidas a él, aunque no siempre es
asf por discrepancias con el datum del puerto. No es un plano horizontal, ya que se da segiin
las caracterfsticas locales [234]. Es utilizado para la publicacién del Anuario de Mareas y la
elaboracién de las cartas nduticas y varia con las caracteristicas de la marea a lo largo de a
costa, ya que estéd calculado a partir de las condiciones locales de la marea. En Espana y en
Francia se toma ligeramente inferior a la mayor bajamar posible [166, 167]; es el nivel medio
menos 1.2U, siendo U la unidad de altura. En Inglaterra se toma distintos ceros hidrogréficos:
a veces se toma la media de todas las bajamares de sicigias equinociales y otras veces toman el
datum de la India. En Norte Ameérica, se toma o bien la media de las bajamares mds acentuadas
(Costas del Pacifico, Alaska, Hawaii y Filipinas) o bien la media de todas las bajamares (Costas
del Atlantico y Puerto Rico). En Italia y Alemania se toma como cero hidrogréfico la media de
las bajamares de sicigias equinociales. Y en mareas de pequena amplitud, como el Mar Béltico,
se toma el nivel medio. Por otra parte, en Espatia, el Instituto Espariol de Oceanografia (IEO)

suele utilizar alguno de los ceros anteriores, u otro independiente, para referenciar las alturas
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registradas por sus mareégrafos. Actualmente la Organizacién Hidrogréfica Internacional (THO)

recomienda como sistema geodésico global de referencia para uso hidrografico o cartografico el

World Geodetic System (WGS) desarrollado por los Estados Unidos de América.

La Referencia Local Revisada (“RLR, Revised Local Reference”) es la referencia uti-
lizada por la base de datos internacional mds importante, el Permanent Service for Mean Sea
Level, PSMSL [234, 275]. Las medidas en una estacién, para distintos periodos y distintos
clavos de maredgrafos, estdn referidas en su base de datos a este datum. Su eleccién se ha
hecho de forma que el nivel medio en un periodo determinado esté aproximadamente 7 metros
por encima de esta referencia. La eleccién de 7 metros se basa en la eliminacién de confusiones

con otras referencias més usuales.

En altimetria por satélite, el sistema utiliza un sistema de referencia geocéntrico, respecto
al centro de masas de la Tierra, para la determinacién exacta de las posiciones de los satélites.
Sin embargo, la altura de la superficie del océano estd dada sobre el elipsoide. En los lti-
mos afios, la utilizacién de técnicas GPS permite disponer de un elipsoide de referencia como
nivel de referencia internacional commin a los diferentes paises. Probablemente este serd el sis-
tema de referencia del futuro, permitiendo incluso el enlace con observaciones obtenidas por
técnicas de altimetria por satélite. Pero a pesar de los esfuerzos hechos en esta direccién por
distintos organismos internacionales a través de proyectos financiados para la implementacién
de este sistema, hasta la fecha esta referencia sélo estd disponible en un nimero reducido de

maredégrafos.

Dentro de las definiciones anteriores, no hay que olvidar el papel que juega la linea de
costa, que no es mds que el punto donde intersecan el océano y la corteza [183]. Varfan en
distintas escalas temporales y espaciales, dependiendo de las interacciones de los mecanismos
que la definen, que son las variaciones del nivel medio del océano y de la corteza y dindmica
costera. Las variaciones del nivel medio se deben a variaciones del volumen y forma de la cuenca,
variaciones del volumen total de agua, variaciones de la gravedad o variaciones de temperatura
y presién. Principales causas de movimientos de la corteza son levantamiento post-glacial y
dindmica de la litosfera en zonas costeras, mientras que la dindmica costera se debe a erosién
v fragmentacién de la costa, transporte de sedimentos, tendencias de largo periodo, tormentas,

huracanes y tsunamis. La definicién de linea de costa tiene importantes consecuencias desde el
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punto de vista socio-econémico, ya que desde el punto de vista legal generalmente delimita la
zona a partir de la cual se puede edificar. Por tanto, es definida por las leyes de los distintos
paises. En Espana la Ley de Costas, de 1988 la define como el “limite hasta donde alcanzan las
olas en los mayores temporales conocidos o, cuando lo supera, el de la Ifnea de pleamar méxima

equinocial”, es decir, por la suma de las componentes Ma, So, O1 v K;.

2.4 FEfectos perturbadores del océano. Estrategias de estudio

El estudio del nivel medio del océano puede ser considerado, a priori, como un campo bien
delimitado y bastante unitario. Sin embargo, como ya hemos indicado anteriormente, las varia-
ciones del nivel medio estdn originadas por una compleja interaccién de factores astronémicos,
geolbgicos, hidrolégicos y climéticos. En muchas ocasiones puede resultar mateméticamente
muy dificil o imposible distinguir el origen de las distintas variaciones, ya que distintos feno-
menos ocasionan desplazamientos que se manifiestan de forma similar y ademds tienen la misma
frecuencia. Por ejemplo, las corrientes tienen su origen tanto en las variaciones de densidad y
temperatura como en la fuerza derivada del potencial astronémico de mareas o en la rotacién de
la Tierra. Otro ejemplo son las perturbaciones atmosféricas, que pueden ocasionar variaciones
del nivel del mar debido a la respuesta estatica del océano a variaciones de presién atmosférica,

pero también pueden producir oscilaciones libres del agua del océano en cuencas cerradas.

Son muchas las causas que ocasionan un desplazamiento en la superficie libre del océano. En
primer lugar, estd la fuerza de atraccién, tanto de la masa sélida de la Tierra como del océano
v de la atmésfera. La tierra sdlida estd, ademds, sometida a distintos procesos tecténicos
que también ocasionan desplazamientos de la masa ocednica. Asi mismo, el campo magnético
de la Tierra presenta variaciones temporales, que a su vez producen desplazamientos de la
superficie libre del océano al originar variaciones en la ionosfera y al inducir éstas variaciones
de la cantidad de radiacién recibida, a la vez que se introducen modificaciones en la superficie
ionizada del océano (como consecuencia del viento). Adicionalmente, la Tierra no estd aislada
en el espacio, sino que estd rodeada de otros cuerpos, girando alrededor de su propio eje con
un movimiento de rotacién y alrededor del Sol con un movimiento de traslacién. Debido a

los ciclos de actividad solar se producen variaciones de la superficie topografica del océano
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tanto por variaciones de temperatura como por campo magnético o por cambios climéticos.
Procesos originados por los seres humanos también pueden ser la causa de desplazamientos de
la superficie libre del océano, como movimientos de la corteza debido a asentamientos humanos
y al vaciado de grandes camaras subterrdneas. Ademas, debido a la existencia de movimientos
de masas ocednicas, existe fuerza de friccién tanto entre las distintas capas del océano entre
si como entre el océano y la atmdsfera y entre el océano y la corteza, lo que puede producir
alteraciones de las caracteristicas de los fenémenos arriba citados. Describamos esto con més

detalle.

Sobre cualquier punto de la Tierra actia la fuerza de la gravedad, que es el resultado de
las acciones gravitatorias de todas las masa, incluidas el océano y la atmdésfera, y de la fuerza
centrifuga. En particular, actia sobre un punto cualquiera del océano. Por otra parte, la fuerza
derivada del potencial astronémico de marea produce desplazamientos no sélo en el océano sino
también en la corteza y en la atmodsfera. Esta fuerza de mareas es variable con el tiempo en
funcién de las posiciones relativas de los astros perturbadores. La accién directa de la fuerza
de mareas sobre el océano produce desplazamientos verticales de éste (componente vertical) y
corrientes de marea (componente horizontal). Sobre la corteza, el manto y el nicleo ocasiona, al
mismo tiempo, un desplazamiento vertical debido a la marea terrestre del fondo (que se traduce
en un desplazamiento de la superficie del océano respecto al centro de masas), desviaciones de
la vertical y variaciones de la fuerza de la gravedad, que también suponen movimientos en el
océano. Como efectos indirectos, de menor magnitud, se suman a los anteriores el hundimiento
por carga y los efectos derivados del potencial de deformacién de la corteza y del océano como
consecuencia del desplazamiento de las masas. Adicionalmente, debido a marea atmosférica
se produce un desplazamiento de la superficie libre del océano, no sélo por el efecto de carga,
sino también por la diferencia de atraccién de las masas atmosféricas. La fuerza derivada del
potencial astronémico de mareas también ocasiona corrientes de marea en la atmdésfera, respon-
sables de distintos fenémenos en el océano. Resulta importante el estudio de las variaciones
introducidas por la variacién periédica e irregular de la velocidad de rotacién de la Tierra,
origen de variaciones en la fuerza de la gravedad. Hay que considerar también que, debido a la
existencia de la fuerza de reestructuracién interna, se ocasionan movimientos termohalinos en

los océanos con origen, fundamentalmente, en cambios de temperatura y densidad dentro de
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una capa. Finalmente, tienen lugar corrientes de gradiente de superficies de distinto potencial.

Como consecuencia de la rotacién de la Tierra se producen en el océano corrientes, que
conforman la circulacién general ocednica y que son consecuencia de las distintas caracteristicas
del océano y de la atmdsfera y al rozamiento con el fondo. Por la distribucién de la océanos y
continentes y por la fuerza de inercia se puede producir acumulacién de agua en determinadas
zonas costeras. Ademds, en la atmésfera tienen lugar corrientes con origen en la rotacién de
la Tierra que ocasionan, a su vez, viento, que produce perturbaciones de alta frecuencia en la
superficie libre del océano. Y como la fuerza de Coriolis interviene en cualquier movimiento que
se produce en la Tierra con componente no nula perpendicular a la direccién de la gravedad,
ocasiona una desviacién de la trayectoria de estos fenémenos. Nansen ya observé durante su
expedicién cientifica al Artico en 1893 que la superficie del agua no se movia en la direccién de
la fuerza generadora, que es el viento. Este efecto fue estudiado posteriormente por Ekman,
conociéndose en la actualidad con el nombre de efecto Ekman. Por otra parte, la cantidad de
radiacién solar recibida en cada punto de la superficie de la corteza terrestre, del océano o de la
atmosfera varfa a lo largo de un dia solar, lo que junto al calentamiento diferencial de la corteza-
océano-atmésfera produce variaciones de densidad significativas [251], ademds de ser el origen
de variaciones de presién atmosférica que ocasionan viento y variaciones de nivel por el efecto
de carga. Asi mismo, la distinta rotacién nicleo-manto-corteza origina fenémenos de resonancia
y variaciones del potencial gravitatorio. Por tltimo, movimiento del polo y variaciones en la
velocidad de rotacién de la Tierra producen tanto variaciones de la fuerza derivada del potencial
gravitatorio como de la fuerza de Coriolis, modificdndose de nuevo los movimientos existentes,

lo que complica todavia més el estudio.

El movimiento de traslacién de la Tierra alrededor del centro de masas del sistema Sol-
Tierra-Luna es responsable, ademds de fenémenos de mareas, de diversos movimientos del
océano, estrechamente relacionados con los ciclos estacionales. Entre estos destacan variaciones
de temperatura y densidad, produciendo variaciones de salinidad y consecuentemente corrientes;
el ciclo hidrolégico de los rfos, con variaciones tanto en el volumen de agua del océano como en
su distribucién, especialmente en las zonas donde se produce la mezcla entre el agua dulce y el
agua salada; variaciones en la direccién e intensidad del viento y variaciones en la vegetacién.

Estas tltimas, aunque de pequena magnitud, producen variaciones en la velocidad de rotacién
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de la Tierra, en los ciclos pluvimétricos y en la cantidad de agua sobre la superficie terrestre.

La actividad geoldgica que tiene lugar en la parte sélida de la Tierra es un factor impor-
tante a considerar, ya que ocasiona tanto variaciones de largo periodo como variaciones de alta
frecuencia y gran amplitud. La distribucién, forma y caracteristicas de las cortezas ocednica y
continental tiene una gran influencia en distintos fenémenos, como la propagacién de las ondas
o en fenémenos de resonancia. Pero, ademads, las placas litosféricas se mueven, su estructura
v forma se ve modificada por aportes de sedimentos y se genera corteza ocednica a lo largo
de las dorsales mesocednicas. Consecuentemente varia la respuesta del océano a las fuerzas
actuantes en funcién de estas nuevas caracteristicas. Existen también fenémenos que producen
una variacién brusca de la superficie topogréfica del océano como, por ejemplo, un terremo-
to 0 una erupcién volcdnica en una zona cercana al mar o en zonas sumergidas, que pueden
originar ondas de una gran amplitud al aproximarse a zonas costeras, como son los tsunamis.
Por otra parte, los movimientos verticales de la corteza, generalmente debidos a fenémenos de
subsidencia, a acumulacién y compactacién de sedimentos en los deltas de los rios, o a isostasia,
se pueden interpretar como variaciones relativas del nivel medio del mar. Hay que senalar que

todos estos fenémenos ocasionan, a la vez, variaciones del potencial gravitatorio.

Por otro lado, al estar la Tierra muy cercana al Sol, los cambios que tienen lugar en la
actividad solar modifican de manera notable la vida en la Tierra. Por una parte se pueden
producir importantes cambios climéticos, originando una glaciacién o una desglaciacién, con
gran influencia principalmente en el volumen de agua global de los océanos mundiales vy en la
densidad. Una de las posibles causas de este fenémeno son los ciclos de actividad solar. El
astrénomo britdnico E.W. Maunder fue el primero en observar la correlacién entre actividad
solar y clima, en 1903. Esta hipdtesis fue contrastada por J.A. Eddy a través de un estudio del
contenido del isétopo radioactivo Carbono 14 de los anillos de crecimiento anual de los drboles.
Hoy se sabe que han existido al menos 12 variaciones climéticas importantes en los 1iltimos
5000 anos. Un cambio climético puede suponer también una variacién del ciclo hidrolégico, con
cambios en las variaciones estacionales. Por otra parte, la actividad solar produce variaciones
en el campo magnético terrestre que se manifiestan tanto como modificaciones en la altura de
la ionosfera como en la cantidad de radiacién recibida en la superficie. Las modificaciones en la

ionosfera, del orden de 100 — 150 km, influyen en la variacién del potencial gravitatorio, aunque
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de pequena magnitud, y en interacciones con la superficie electrizada del océano.

Actividades antropogénicas también puede ser el origen de variaciones del nivel medio del
mar, tanto aparentes como reales, tanto relativas como absolutas y tanto locales como regionales
o globales. Debido a grandes asentamientos urbanos, como en Bangkok, se extraen grandes can-
tidades de agua de acuiferos subterrdneos, que llegan a producir un desplazamiento vertical de la
corteza de hasta 100 mm/ano. Dentro de este contexto, también se puede producir subsidencia
debido a la extraccién, principalmente, de petréleo (lago Maracaibo, Venezuela) [134], gas (Lla-
nura de Niigata, Japén), agua (Houston-Galveston, Estados Unidos) o carbén (Latrobe Valley,
Australia). Por otra parte, la actividad del hombre sobre los océanos produce una variacién de
las caracterfsticas de este, especialmente en cuencas cerradas, debido principalmente a la con-
taminacién. Esta variacién de la composicién quimica puede producir variaciones de salinidad,
que induce, a su vez, variaciones de nivel. Otro ejemplo de la influencia de la actividad humana
sobre el océano se tiene en la modificacién de la cantidad de sedimentos que llega al mar a
través del curso fluvial. Por otra parte, la deforestacién contribuye a aumentar la cantidad de
sedimentos vertidos a los rios, contribuyendo esto al hundimiento de la zona del delta, como
ocurre en los deltas del Indo o del Ganges [170]. Otro factor a considerar es el calentamiento
de la atmosfera debido a la emisién de COq [113, 114] que produce variaciones del volumen de
agua de los océanos, que pueden llegar a ser de hasta 0.3 metros en el ano 2050 y 0.6 metros
en 2010, aunque estas cifras dependen de fenémenos locales como subsidencia o levantamiento
de la corteza. El volumen global del océano es modificado también por el aumento de vapor de

agua de la atmoésfera con origen en la extraccién de aguas subterrdneas [171, 99].

Existen ademads distintos fenémenos que pueden ocasionar variaciones aparentes del nivel
del mar en las series de observacién obtenidas en zonas costeras, que posteriormente podrian
ser interpretadas como variaciones del nivel medio del mar de no aplicarse un tratamiento
matemético de preproceso y andlisis adecuado. Al estar la serie mareogréfica intimamente li-
gada a un instrumento, son de gran importancia las caracteristicas de éste en la serie obtenida.
Los mareégrafos se encuentran normalmente situados en puertos, por lo que los registros es-
tén influidos por las caracteristicas de su emplazamiento, como puede ser la proximidad de
la desembocadura de un rio produciendo una variacién estacional, subsidencia en el caso de

formarse un delta, inundaciones, variaciones mas lentas de la composicién del agua o varia-
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ciones de las condiciones hidrodindmicas. Por ejemplo, en el Mar de la Paja se ha observado
[290] un fuerte aumento de los desfasajes observados como consecuencia del caudal de los rios
que fluyen en direccién opuesta a la propagacién de las ondas de marea. Las diferencias en
altura a que dan lugar puede alcanzar los 20 cm. Otro ejemplo se tiene en oscilaciones libres
en cuencas cerradas, como las observadas en el Puerto del Musel [45] donde, en dias de tor-
menta y debido a las interacciones no lineales entre distintas ondas, los grandes barcos deben
fondear en alta mar. Otro factor importante a tener en cuenta es si el sensor estd compensado
de presién atmosférica, ya que en caso de no estarlo, se debe efectuar esta correccién durante
la etapa de preproceso, tema de gran importancia tratado en capitulos posteriores. Ademaés,
existen distintos factores instrumentales, como variacién de la sensibilidad del instrumento con
el tiempo, efectos térmicos sobre el sensor, respuesta no lineal del mismo en las distintas zonas
de la escala, estabilidad de la instalacién o modificaciones que se hacen en el emplazamiento
del sensor, problemas potenciales que ya fueron sefialados por diversos autores, entre los que
destacamos a Barnett [17].

Por tltimo, hay que senalar que cualquier movimiento que se produzca en el océano ve
modificadas sus caracteristicas debido a la fuerza de rozamiento entre las distintas capas que
forman el océano o entre este y la corteza. Ademds, cualquier movimiento con componente
en el plano perpendicular al de actuacién de la fuerza de la gravedad modifica su trayectoria
debido a la fuerza de Coriolis, como ya se indicé anteriormente. La relacién simplificada entre
los efectos perturbadores y su efecto en variaciones del nivel medio del océano se representa en
la figura 2-5, donde se puede apreciar la complejidad del proceso. En esta figura, las principales
causas se representan con un rectangulo, sus efectos con un rectdngulo de esquinas redondeadas

v el tipo de variacién de nivel que ocasionan con una elipse.

Puede resultar de interés un resumen de los diversos puntos de vista presentados por distintos
cientificos sobre la clasificacién de las causas de las variaciones del nivel del mar [163]. Uno de
los primeros trabajos presentados sobre el tema fue realizado en 1927 por Nomitsu y Okamoto
[195]. En él, los autores consideran dos grupos principales de factores,; el primero se refiere
a las causas internas y el segundo a las causas externas. Segun estos autores, la principal
caracteristica de las causas internas es que estén relacionadas con cambios en las propiedades del

agua, incluyendo en este grupo, ademds de las variaciones de salinidad y temperatura del agua,
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Figura 2-5: Relacién entre los fenémenos perturbadores y el nivel medio del océano.

33



las precipitaciones, evaporacién y agua procedente de los rios. Al grupo de los factores externos
pertenecen la presién atmosférica, diferentes efectos causados por el viento y las consecuencias
de la aceleracién de Coriolis sobre las masas de agua en movimiento. Es interesante senalar
que no se consideré la respuesta del océano a las fuerzas derivadas del potencial astronémico de
mareas. Mds adelante, en 1944, Hela caracterizé las variaciones del nivel del mar, denominadas
de nuevo causas internas y externas [132]. Pero, segiin este autor, sélo la distribucién de la
temperatura y salinidad del nivel del mar pertenece al primero de los grupos, mientras que
en el segundo incluyé no sélo las mareas, sino también las variaciones debidas a los distintos
factores meteorolégicos, como presién atmosférica, viento, seiches, precipitacién, evaporacién y

aumento del caudal de agua y transporte en las zonas de transicién.

La clasificacién dada por Dietrich fue totalmente distinta a las anteriores, ya que considerd
tres grandes sistemas: el primero incluia el efecto de los cuerpos celestes sobre la Tierra, el
segundo sistema era relativo a la corteza ocednica y continental y el tercero se ocupaba del
océano y la atmosfera [66]. Esta clasificacién incluye elementos adicionales, como movimientos
verticales de la corteza o variacién de la topografia del fondo ocednico, que estdn en el segundo
sistema. Las fluctuaciones en salinidad y temperatura del océano estdn incluidas en el tercer

grupo, ya que Dietrich considera que son consecuencia de los efectos meteorolégicos primarios.

Otro intento de clasificar las causas de variaciones del nivel del mar fue hecho por Galerkin
en 1960 [103], que propuso tres principales secciones de factores contribuyentes. La primera
seccién consta de las variaciones de las propiedades fisicas del agua que, segin Galerkin, son
practicamente idénticas a las variaciones de densidad de este. De las fluctuaciones de la cantidad
de agua se ocupa la segunda seccién, donde estédn incluidas las precipitaciones, evaporacion,
agua procedente de rios y transporte por corrientes. La tercera seccién puede parecer muy
restringida, ya que se refiere principalmente a la distribucién desigual de la altura del nivel
dentro de una cuenca, pero sin embargo, comprende factores muy importantes, como la presién

atmosférica, vientos y fuerza de Coriolis.

Debido a la dependencia del nivel medio del océano de la escala espacial que se considere,
en 1970 Wemelsfelder distinguié entre influencias globales, regionales, locales e instrumentales
[329]. El primer grupo estd formado por desviacién de la Tierra de la situacién de equilibrio

hidrostético (origen de la elipticidad de la Tierra), movimientos tecténicos y eustédticos, mareas
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diarias, semimensuales y mensuales, mareas semianuales, anuales y del periodo de revolucién
de los nodos de la Luna, volumen de agua, influencias de la glaciacién, patrones de temperatura
v salinidad, modulacién de estos por las corrientes, corrientes de deriva, fuerza de Coriolis y
fuerza centrifuga. Las influencias regionales son las formadas por efectos mensuales del viento,
efectos mensuales de la presién atmosférica, tormentas, efectos regionales de las fuerzas de
Coriolis y centrifuga y movimientos tecténicos regionales. Dentro de las influencias locales
considera las olas de viento, inclinaciones locales, corrientes locales debidas a la fuerza de
Coriolis, desviaciones locales de la temperatura y renovacién del agua y trabajos maritimos
recientes. Finalmente, las influencias de la instrumentacién deben ser consideradas en todos
los casos anteriores y son la situaciéon del maredgrafo, modificaciones en su emplazamiento,
variaciones en el cero instrumental, ya sean accidentales, por reajuste de la altura grabada o
subsidencia, sensor, variaciones de densidad del pozo en el que estéd situado, enlace con redes
de nivelacién reiteradas y su reajuste, errores de lectura y cambios en la instrumentacién o en

los métodos de trabajo.

El anterior desarrollo de las clasificaciones muestra una transformacién de las mds simples
a divisiones mds sofisticadas, reflejando el progreso conseguido en la investigacién sobre el nivel
medio del océano. A pesar de las ventajas de estas clasificaciones, puede ser preferible seguir
un proceso de descripcion de los distintos fenémenos perturbadores de la superficie topogréfica
al margen de ellas, clasificacién que fue realizada por Montgomery en 1937 y posteriormente
utilizada por diversos autores [181, 305]. Por ejemplo, en 1974 Lisitzin clasificé las variaciones
del nivel del mar en variaciones periédicas, contribuciones meteorolégicas y oceanograficas,
variaciones estacionales, variaciones seculares, seiches y tsunamis [163]. En 1986, Chelton
v Endfield resaltaron la importancia de distinguir, a partir de registros mareogréficos, entre
variaciones del nivel del mar y movimientos de la corteza, dificultad que ya fue citada en
1978 por Vanicek [305], clasificando las causas de las variaciones mareas, efecto barométrico
inverso, corrientes geostréficas, elevacién de la corteza, ondas costeras, variacién estacional
y variaciones seculares [48]. Por tltimo, citaremos la clasificacién realizada por Le Provost
en 1990 [230], que distingui6 entre fenémenos violentos, fenémenos regulares, perturbaciones
frecuentes de amplitud notable debidas a perturbaciones meteorolégicas, circulaciéon general

ocednica, variaciones estacionales, fendmenos interanuales y variaciones de largo periodo.
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Lo anterior pone de manifiesto tanto la dificultad de obtener una clasificacién que sea univer-
salmente reconocida como la influencia de la escala espacial que se considere en la determinacién
del nivel medio relativo. Resulta necesario, asi mismo, especificar y distinguir la escala espacial
en la que tiene lugar la variacién, ya que se debe seguir en cada caso un proceso distinto. Por
lo tanto, en este trabajo hemos considerado preferible seguir un proceso de descripcién de los
distintos fenémenos perturbadores de la superficie libre del océano, debido a que, ademds de
parecer la manera més légica y completa de estudiar los desplazamientos que tienen lugar en la
superficie libre del océano, simplifica el proceso posterior de modelizacién y eliminacién de los
efectos perturbadores. En este trabajo se van a analizar los distintos fenémenos perturbadores

de forma global, andlisis que se centrard en las variaciones locales del nivel medio relativo.

2.5 Variaciones temporales del nivel medio

2.5.1 Variaciones temporales en una escala de tiempo geolégica

La accién del mar, ocasiona en la costa estructuras caracteristicas, que son testigo de su posicién.
Algunas de estas estructuras desaparecen casi instantdneamente, pero otras permanecen por un
largo periodo después de que el océano haya variado su posicién. Estos indicadores son los
que nos permiten determinar ahora la situacién del mar (en particular, la linea de costa) hace
millones de anios, proporciondndonos en consecuencia informacién sobre las variaciones de muy
largo periodo a escala global.

Los indicadores que permiten la determinacién en una escala de tiempo geolégica del nivel
del mar son de varios tipos. Una fuente importante son los fésiles marinos encontrados en zonas
no costeras actualmente o de fésiles terrestres encontrados en zonas marinas y su datacién por
medio del Carbono 14. También son muy utilizados los indicadores sobre costas rocosas, que
son de tres tipos. Primero estdn organismos marinos y comunidades dispuestas en bandas hori-
zontales (principalmente restos {6siles) y que marcaron dénde llegaba el mar, determindndose la
época de nuevo por el método del Carbono 14 (figura 2-6). En segundo lugar se encuentran los
indicadores erosionales, dispuestos en un rango vertical que depende de la exposicién al mar del
emplazamiento y que se manifiestan sobre todo por cuevas y grutas, bancos y plataformas, char-

cas y cortes en los acantilados. Finalmente, estdn los depdsitos, formados principalmente por
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Figura 2-6: Zonas emergidas en Agua Amarga con conchas marinas incrustadas.

arrecifes de coral, residuos que proporcionan ademas informacién adicional, al formarse estas
estructuras con una temperatura, salinidad e insolacién determinadas. En costas sedimentarias
la altura aproximada del nivel es determinada a partir de sedimentos marinos no consolidados
(barro, arena, guijarros, conchas o fragmentos de coral) por distintos métodos (granulometria,
bioestratigrafia, evidencia fisico-quimica). El tamatio de las particulas de depdsitos marinos
depende de la energia del entorno acudtico, que puede variar, con la misma profundidad del

agua, con la exposicién a aguas y corrientes.

Los resultados obtenidos por los métodos anteriores se refieren a la variacién del nivel
medio relativo y muchas veces es dificil distinguir si reflejan una variacién del nivel medio
global o procesos asociados a la corteza terrestre. Otra de las dificultades que surge es que,
aunque muchos estudios se basan en datos globales, pueden tener mayor peso datos de zonas
determinadas [54], pudiendo no representar, por lo tanto, un tendencia global del nivel medio
relativo o pudiendo depender del método de andlisis. Ademds, aunque normalmente los distintos
estudios coinciden al determinar la tendencia, no se puede hablar de unicidad al determinar la
magnitud o la causa. Como ejemplo, senalaremos los ciclos globales de variaciones del nivel
medio relativo del océano obtenidos por diversos autores, y que son curvas caracterizadas por

incrementos lentos del nivel medio relativo seguidos de periodos de rédpido decremento en escalas
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de tiempo menores de un millén de afios [302, 54]. Posteriormente se han publicado distintos
estudios que difieren tanto en la magnitud como en las causas de estas variaciones, que son

atribuidas tanto a diversos efectos, como ciclos interglaciales o procesos tecténicos.

La particularidad de las variaciones en una escala de tiempo geolégica se pone de manifiesto
al considerar factores que no producen a corto periodo variaciones del nivel del océano, pero
que sin embargo, en esta escala si que pueden inducir variaciones significativas del nivel medio.
Como ejemplo citaremos las tormentas. El efecto de una tormenta no se deja sentir como
variacién del nivel medio en una escala de tiempo pequefia. Se pueden detectar variaciones
en instrumentos situados en estuarios de rios, pero es un efecto muy local y con una escala
temporal pequena. Sin embargo, si aumenta significativamente el niimero de tormentas, en una
escala de tiempo geolégica el efecto se deja sentir como erosién, con el consecuente aporte de

sedimentos, modificacién de la costa, isostasia y otros efectos consecuencia de los anteriores.

Existen autores que eliminan de las observaciones del nivel del mar los desplazamientos
verticales de muy largo periodos de tiempo determinados con indicadores geol6gicos [112, 69,
70, 207, 145]. Esta metodologia se puede invertir y recientemente se estdn aplicando técnicas
inversas para determinar otros pardmetros ([83, 344], este 1ltimo basado en series mareografi-
cas). Algunos de estos autores determinan variaciones del nivel medio durante un periodo de
tiempo especifico y posteriormente infieren la contribucién a estas variaciones de otros efectos,
como el cambio climédtico durante una época determinada o el volumen de hielo durante una
glaciacion.

Por otra parte, la variacién temporal del nivel ocednico en una escala de tiempo geoldgica
se representa en la denominada curva del nivel del mar. Este tipo de representaciones muestran
diferencias regionales significativas, como se puede apreciar en la figura 2-7. Se presentan
las tendencias desde hace 8000 anos en emplazamientos de Vietnam, Japén, Nueva Zelanda,
Brasil y Europa, respecto a un nivel cero actual. A pesar de no representar un intervalo de
gran longitud, se observa claramente que existen importantes diferencias en temporalizacién,
magnitud y sentido de las tendencias. Estdn debidas a efectos locales en cada una de las
diferentes costas, que incluyen movimientos verticales diferenciales de los continentes y del
fondo ocednico, otros factores geolégicos o diversos efectos oceanograficos y climaticos. No

obstante, a continuacién resumimos las principales variaciones que han tenido lugar en una
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Figura 2-7: Variacién del nivel medio respecto al nivel actual en distintos emplazamientos.

escala geoldgica.

Las épocas glaciales-interglaciales se suceden con una cierta periodicidad, fenémeno que fue
explicado por Milankovich a principios del siglo XX, atribuyéndolo tres fenémenos: variaciones
de la excentricidad de la érbita terrestre, variacién de la inclinacién del eje de rotacién de la
Tierra y precesién de los equinoccios [109]. Las variaciones de la excentricidad de la érbita
eliptica que describe la Tierra en su movimiento de traslacién alrededor del Sol tienen un
periodo medio de 92000 anos, periodo cercano al de giro del eje mayor de la 6rbita terrestre
sobre ella, de 117000 anos. Actualmente, su valor aproximado es 0.017, tal como estd dado
por las ecuaciones de Newcomb, pero su méximo puede ser de 0.0655 y su minimo de 0.0018.

Como ejemplo citamos que la insolacién total de la Tierra ha variado un méximo del 0.3%
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durante el dltimo millén de afos por efecto de la variacién de la excentricidad, pero sus efectos
no son sélo una variacién directa de la temperatura por la cantidad de radiacién recibida sobre
la superficie (al aumentar o disminuir la distancia afelio-perihelio), sino también sobre el efecto
albedo al variar la cantidad de superficie recubierta de hielo, con consecuencias indirectas. Si
el eje de rotacién varfa su inclinacién respecto a la ecliptica, la radiacién recibida varia sobre
la superficie. Actualmente esta inclinacién es de 23°27', su maximo es de 24°20/ y su minimo
es 21°55, con un periodo medio de variacién de 40000 anos. Por tltimo, la precesién de los
equinoccios hace variar la posicién de las estaciones en la érbita, asi como su duracién. Su
periodo medio de variacién es de 21000 anios. Por otra parte, aunque estos fenémenos no varien
de forma sustancial la cantidad de radiacién que llega a la Tierra anualmente, si que modifican

su distribucién en el tiempo y en el espacio.

Después del dltimo periodo interglacial (hace, aproximadamente, 140000 — 110000 afios),
que parece que fue mds templado (unos 4°C) que el Holoceno, un enfriamiento gradual se
extendi6é con oscilaciones climéticas menores durante los siguientes 90000 afios [214]. Como
resultado de estos cambios climéticos, a las capas permanentes de hielo de la Antdrtida y de
Groenlandia se le sumaron nuevos glaciares en el norte de Europa y de América, asi como
en zonas montanosas de estos continentes. Como magnitud de la glaciacién indicamos que
la acumulacién de hielo sobre el Golfo de Botnia pudo llegar a alcanzar, en los periodos mads
algidos, un grosor de tres mil metros, o en los Alpes los cinco mil. Se estima que hace 50000
anos el nivel del mar era 2 metros superior al nivel actual, lo que se supone debido a que las
temperaturas eran superiores a las actuales (aproximadamente 2°) y posiblemente también a
otros factores, como variaciones del campo gravitatorio, neotectonismo o tsunamis [151]. FEl
descenso de nivel como consecuencia de la disminucién del volumen de agua ocednica se debié
de producir hace de 17000 a 20000 atios. Hay una gran evidencia de un nivel que alcanzaron
los océanos entre —90 a —130 metros del nivel actual [214], pero no se ha podido mostrar
satisfactoriamente que corresponda a la costa de hace dieciocho mil afios, ya que no siempre es
posible datar estas variaciones con precisiéon. En la figura 2-8 se muestran las zonas de tierra

expuestas en el Mar Mediterrdneo debido al descenso del nivel del mar en la iltima glaciacién.

La determinacién, con una cierta precisién, de la posicién del nivel medio relativo del mar en

épocas glaciales no es muy comtn y es virtualmente imposible en zonas cubiertas por glaciares,
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Figura 2-8: Distribucién de zonas emergidas durante el tltimo méximo glacial (segin [214]).

debido a que las senales en las 1fneas de costa primitivas del hielo desaparecen con su movimiento
y su deshielo. En estas zonas, la evolucién del nivel medio local s6lo puede ser determinada
con posterioridad a la glaciacién a partir de diversos indicios dejados en el limite marino, como
la presencia de organismos terrestres en zonas no cubiertas por los hielos. Por lo tanto, no
resulta raro que la mayoria de las curvas de variaciones del nivel del mar en zonas cubiertas por

glaciares no se refieran casi nunca a periodos anteriores al Holoceno, que comprende los iltimos

10000 anos.

La desglaciacién se produjo en dos etapas, con un primer periodo de calentamiento con su
méximo hace unos 13000 — 12 000 anos y otro segundo periodo de calentamiento posterior hace
unos 10300 anos, separados por un enfriamiento temporal. Las causas de este enfriamiento
no estdn claras todavia, aunque las teorfas con mds aceptacién hacen referencia a descargas de
icebergs masivos o a una variacién de la densidad del mar en el Atléantico Norte, con una bajada
de la densidad del agua que impidié que se hundiera, elevando la circulacién ocednica profunda

en esta zona. Al ser esta circulacién la responsable del transporte de calor de zonas més célidas
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hacia el norte, este cambio en ella podria haber producido el enfriamiento. Por otra parte, el
deshielo no tuvo lugar en todas partes al mismo tiempo ni fue uniforme, lo que se tradujo en
variaciones no regulares del nivel de las aguas. El Periodo Boreal, entre 8 000 y 5000 anos a. C.,
estd caracterizado por un aumento de la temperatura y de la radiacién solar (principal causa
de deshielo de los glaciares), lo que trae consigo grandes cambios ecolégicos y climéticos [100].
En la Penfnsula Ibérica el calentamiento no estuvo acompanado de una conversién de grandes
extensiones de tierra (antes esteparias o cubiertas de hielo) a zonas de bosques o pantanos, como
pasé en Europa, sino que trajo consigo una disminucién de la pluviosidad y la desapariciéon de

los grandes rebanos de rumiantes salvajes v la diferenciacién entre las zonas verde y parda.

La determinacién del nivel medio del océano durante estos cambios climéticos no ha sido
sencilla. Y es que debido a las grandes fluctuaciones que presenta el nivel medio del océano, en
la representacion gréficas de sus variaciones se debe optar por curvas suavizadas o curvas sin
suavizar, perdiéndose perspectiva sobre los cambios globales en el primer caso y precisién en el

segundo.

Para la determinacién del nivel medio se dispone de la herramienta auxiliar de modelos
matemdticos sobre la respuesta isostética de la corteza, que permiten determinar la variacién
relativa del nivel medio ocasionadas por deglaciacién. Para poder utilizar estos modelos se debe
estimar la cantidad de hielo para todas las cargas continentales que existfan en el momento de la
dltima glaciacién. Como ejemplo para clarificar la magnitud de la influencia de estos fenémenos
sobre el nivel medio citamos que el deshielo de capas de agua acumuladas sobre la isla de Baffin
pudo hacer ocasionado una elevacién de 0.5 metros del nivel global del mar en los tltimos seis

o siete mil anos [214].

Las magnitud y velocidad de las elevaciones del mar experimentadas durante estos periodos
dependen de lo lejana o cercana que estuviera la zona de las regiones cubiertas de hielo. Asi,
en mérgenes helados, el cambio de nivel relativo estd caracterizado por una bajada répida
inicial durante la tltima etapa glaciar, seguida de un periodo de estabilidad relativa [323, 207].
Entonces tuvo lugar una subida de nivel y finalmente, una bajada mas o menos uniforme hasta
el nivel actual. En zonas intermedias, correspondientes a la periferia de los margenes helados,
que es donde estaria situada la Peninsula Ibérica, la corteza tendié a hundirse la final de la

glaciacién, para compensar la elevacién isostética que experimenté en las zonas cubiertas de
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glaciares durante este periodo. El nivel medio de estas zonas se eleva incluso al finalizar la
desglaciacién, aunque a una velocidad menor. FEn zonas alejadas de las regiones cubiertas
de hielo, las variaciones del nivel medio como consecuencia de la desglaciacién son mayores
que la glacio-isostasia o la hidro-isostasia y su subida sélo predomina durante el periodo de
desglaciacién. A menudo esta elevacién del nivel del mar estd seguida por un descenso debido
al hundimientos isostdtico de la corteza por aumento del peso de las aguas ocednicas en el final
del Holoceno.

El periodo entre las dos etapas de la desglaciacién citadas anteriormente es potencialmente
el origen de la mayor fluctuacién del nivel del mar desde el tdltimo méaximo glacial. Este suceso
no sélo produjo una interrupcién del deshielo de los glaciares, sino también un avance de los
mismos. Como ejemplo, citamos los estudios realizados en Barbados, donde hace aproximada-
mente once mil anos se interrumpié la subida del nivel, que se manifesté como una aceleracién
de la elevacién de 8 a 25 mm/ano hace 11500 anos y un descenso de 9 mm/ano hace 10500
anos [214]. Posteriormente, las tasas de variacién del nivel del mar se deceleracién considerable-
mente durante el periodo comprendido entre hace 1000 y 6 000 anos, lo que tuvo un importante
impacto en el desarrollo de deltas y arrecifes de coral. Aunque durante la 1ltima etapa glacial
existfan deltas, la mayorfa de las zonas de deltas empezaron a acumular sedimentos sisteméati-
camente sélo cuando el vertido fluvial superé la elevacién del nivel del mar. Finalmente, como
indicador de la magnitud de las variaciones del nivel medio del océano en los tltimos veinte
mil anos, indicamos que los diversos estudios estiman que, en Europa, estaba situado unos 100

metros por debajo del actual.

2.5.2 Variaciones en una escala de tiempo histérica

La investigacién de restos arqueolégicos y el anédlisis de documentos histéricos proporciona una
informacién sumamente valiosa, aunque no siempre precisa, de la evolucién del nivel del mar
en una escala de tiempo histérica. De hecho, puesto que en la mayorfa de los casos no existe
informacién sobre la distancia al mar de los yacimientos en la época en la que se originaron,
tnicamente tendremos una evidencia utilizable cuando estos vestigios de civilizaciones pasadas
se encuentran localizados en la linea de costa. Aun en este caso, las estructuras construidas en

tierra firme y ahora parcial o totalmente sumergidas sélo proporcionan estimaciones minimas
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sobre variaciones de nivel, ya que no se conoce con exactitud su altura original sobre el nivel
medio, aunque son indicadores de que se ha producido en la zona una variacién, ya sea debida
a un aumento de nivel o a un hundimiento de la corteza. FEstas estructuras incluyen, entre
otros, casas, templos, graneros, mosaicos, sumideros, canalizaciones, salinas, canteras, pinturas
prehistéricas en cuevas submarinas o délmenes, gradas, algunas construcciones portuarias o
tanques de piscifactorfas. Seguramente, es de estos iltimos indicadores de donde se puede

obtener informacién més precisa de variaciones del nivel medio [202].

Los documentos histéricos proporcionan, generalmente, informacién mucho mds 1til que
restos arqueolégicos. Los periodos que cubren son variables; en los mejores casos se dispone
informacién de hace 2000 o 3000 afios, aunque en otros sdlo de hace uno o dos siglos. Los
datos histéricos no corresponden con la idea de datos que tenemos ahora y muchas veces son
s6lo una cita sobre otro tema o una observacién a partir de teorias y métodos de medida de la
época, por lo que deben ser reinterpretados. Dentro de este tipo de datos hay que distinguir
entre informaciones subjetivas (como efectos o medidas documentadas), vélidas para el estudio,
y subjetivas (impresiones), que generalmente no son vélidos. A continuacién citamos algunos

ejemplos.

Existen evidencias de que en los tiempos de Plinio (23-79 d.C.) y en el siglo anterior se
cultivaban las vinas y el olivo en zonas notablemente més al norte de lo que solfa anterior-
mente, lo que concuerda con una tendencia de subida de las temperaturas, acompanada de una
disminucién de las precipitaciones, por lo que a esta época se la designa como “episodio célido
romano” [100]. La recuperacién térmica se manifiesta como un lento ascenso del nivel del mar
de aproximadamente un metro en tres siglos. Varios escritores romanos citaron tanques de
piscifactorfas, que fueron muy utilizados por familias ricas romanas (Varro, s. T a.C.), dieron
detalles sobre su construccién y su relacién con los niveles de la marea (Columella, s. I .d.C.),
v que estuvieron muy extendidos por el Mediterrdneo, citdndolos en sitios tan distantes como
Narbona y Fenicia, o en el Mar Tirreno (Plinio el Viejo) [214]. Restos de muchas construcciones
de este tipo, datadas entre el s. I a.C. y el s. I d.C., se han encontrado en todo el Mediterrdneo,
lo que ha permitido determinar, por ejemplo, que en el Tirreno el mar estaba, hace dos mil
anos, 0.5 metros por debajo del nivel actual y variando entre el 50 a.C. y el 150 d.C. a 0.75

mm/afo.
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A partir de las descripciones de escritores y gedgrafos griegos y romanos ha sido posible
estimar variaciones posteriores, especialmente cuando se citaban distancias. Pero muchas veces
estos datos han tenido que ser corroborados con observaciones de campo, como en el caso de
Marathon, debido a cambios geomorfolégicos posteriores. Otro ejemplo se tiene en la descripcién
de varios terremotos y la destruccién causada, incluso con tsunamis, entre los siglos IV y VI
d.C. en amplias zonas del Mediterrdneo oriental [215]. Sin embargo, esto no siempre estuvo
acompanado de descripciones de movimientos verticales de la corteza que pudieron tener lugar
simultdneamente, por lo que hay que tener una gran cautela en la interpretacién de estas
evidencias histéricas. Ademads, existen yacimientos griegos y romanos sumergidos en la zona,
pero se desconoce en general la fecha de su inmersién. Una excepcién son los restos parcialmente
sumergidos del templo de Kenchrai, cuatro kilémetros al sur del Canal de Corintio, donde se

han documentado la destruccién y subsidencia producidas hacia el 400 de nuestra era.

Un ejemplo muy interesante, también de Pirazzoli [214], sobre variaciones de nivel determi-
nadas a partir de documentos histéricos se tiene en Venecia, donde un dibujo del Puente Paglia
del siglo XVI muestra que la parte superior del arco estaba a 2.76 metros sobre el nivel medio.
Sin embargo, con medidas actuales esta altura es de 2.30 metros, por lo que el aumento relativo

del nivel es de 0.46 metros.

La determinacién del nivel medio del mar en Venecia es también posible, segiin ha mostrado
D. Camuffo (D. Camuffo, comunicacién personal) gracias al Comune Marino C, que es el
nombre dado a la parte superior del cinturén marrén verdoso dejado por las algas (laminaria)
en las edificaciones situadas a las orillas de los canales (figura 2-9). Estas algas viven en zonas
periédicamente regadas por las mareas y la banda coincide con el nivel alto medio de marea,

que estd situado aproximadamente 33 cm por encima del nivel medio del mar (nmm)

nmm = C — 33 cm

Este cinturén ya se encontraba presente desde tiempos remotos, como ha sido reflejado por
distintos artistas, como Antonio del Canal, Canaletto. Este artista, al igual que numerosos
discipulos suyos, empleaba instrumentos de proyeccién, como una cdmara oscura, para realizar

sus trabajos de la forma mads fiel y rdpida posible. Por tanto, si entre la fantasia presente en
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Figura 2-9: Posicién del Comune Marino C.

sus cuadros y, encontrando la posicién exacta desde donde fueron realizados, se establece el
nivel del Comune Marino, es posible determinar el nivel medio en la época en la que fueron

realizados dichos trabajos.

Un ejemplo mads reciente de las variaciones histéricas del nivel del mar se tiene en el fuerte
construido durante la colonizacién espanola de la Isla de Parris, en California del Sur. Es-
tas estructuras fueron edificadas a principios del siglo XVII, por supuesto en tierra firme, y

actualmente se encuentran sumergidas bajo el nivel del mar [151].

Para periodos de tiempo menores los mapas antiguos, comparados con mapas modernos,
fotografias aéreas o imdgenes de satélites, pueden proporcionar informacién sobre retroceso o
avance de la Ifnea de costa. Sin embargo, debido a la poca precisién de los primeros, el nivel

pasado apenas se puede determinar con estas pruebas.

Pero, sin duda, el Templo de Serapio en Népoles es la edificacién mds conocida con registros
histéricos en su estructura (figura 2-10). FEl templo ocupa el centro de un créter, entre la
Solfatara y el Monte Nuovo, dentro de los Campos Flegreos. Debido a las perforaciones de
moluscos litéfagos que ocupan una ancha franja horizontal en sus columnas a 6 metros de la

base y que demuestran un periodo de submersién, es citado como prueba de levantamientos y
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Figura 2-10: Templo de Serapio con los movimientos verticales reflejados en las columnas.

descensos repetidos del nivel relativo del nivel del mar [281]. En realidad, en este caso no se
trata de subidas del nivel del mar, sino de movimientos verticales de la corteza. El templo fue
construido en el siglo. II a.C., momento a partir del cual experimenté una tasa de hundimiento
de 10 mm/ano [214]. Asf estuvo hasta que la subsidencia alcanzé un méximo de 12 metros en
el siglo X d.C. Sin embargo, la tendencia del hundimiento fue interrumpida cada vez que habia
un flujo de lava en la zona de la cdmara magmadtica. Una de estas intrusiones tuvo lugar en la
Edad Media, donde se produjo un levantamiento de 7 metros. Hacia mediados del siglo XIII
y principios del XIV hay testimonios de movimientos de subida del nivel del mar en la zona.
En 1538 se produjo una erupcién volcdnica del Monte Nuovo; Dvorak y Berrino [76] citan el
testimonio dado por testigos oculares de un retroceso de la linea de costa de unos 200 metros
durante los dos dias anteriores a la erupcién volcdnica de 1538, Aproximadamente desde 1569
hasta entrado el s. XVIII el templo estuvo enterrado; en 1750 se procedié a su escombra, no
por motivos arqueolégicos, sino con el fin de utilizar el mérmol con que estaba construido para
ornato de edificaciones de la época. A finales del siglo XIX el templo se encontraba sobre el nivel
del mar [281]; en la década de 1960 el templo empez6 de nuevo a hundirse. Dos breves periodos
de levantamiento rédpido tuvieron lugar de 1970 a 1973 y de 1983 a 1984, afortunadamente sin
erupciones por las graves consecuencias que hubiera tenido para la poblacién que habita la zona.

En esta época ya se pudieron efectuar observaciones geodésicas que dieron una magnitud a los
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movimientos verticales de la corteza: entre 1968 y 1971 que mostraron un levantamiento de la

corteza maximo de 1.485 metros en este periodo [76] y entre 168 y 1984 de 3.2 metros [22].

2.5.3 Variaciones recientes del nivel del mar. Bases de datos globales

Aunque desde tiempos remotos se ha medido el nivel del mar mediante técnicas incipientes,
como varas regladas, no es hasta el siglo XVIII cuando se dispone de las primeras series de
observacién mareograficas. Este serd el punto a partir del cual se empiezan a realizar estudios
con observaciones de la altura de la superficie libre del océano. Al respecto, nos gustaria dis-
tinguir entre estudios locales de variaciones del nivel medio del océano y estudios globales. Los
primeros son de cardcter relativo, mientras que los segundos requieren el tratamiento conjunto
de series de observacién localizadas en distintos puntos del planeta. Recientemente, este tema
a pasado a la opinién piiblica mundial, al ser una subida a escala planetaria del nivel medio un
posible indicador del cambio climédtico y causa de una hipotética desaparicién de gran nimero
de nticleos urbanos situados en zonas préximas a la costa. Es debido a las importantes con-
secuencias de las variaciones del nivel del mar por lo que existe un gran nmimero de estudios
dedicados a obtener una tnica estimacién de la “subida” o “bajada” del nivel medio del mar.
El nivel medio global N MG, dependiente del tiempo, se puede representar como la integral
de las curvas de variabilidad local, que representan la tendencia del nivel medio en un punto

del océano de coordenadas (¢, \), dividida entre el drea total de los océanos O (1),

NMG (1) = OL@) /O JRACENIE

Sin embargo, existen dos factores que impiden este cédlculo. Primero, los datos mareograficos no
cubren una superficie significativa del océano. Y por otro, los datos altimétricos, que no presen-
tan este problema, no tienen una extensién temporal suficientemente grande para posibilitar el
cédlculo de la tendencia. Ademds, utilizando los datos de ambos tipos hay que eliminar efectos
con correcciones que actualmente no estdn disponibles, como son por movimientos verticales
de la corteza (tanto respecto a una referencia ligada a la corteza como respecto al geocentro) o

variaciones de la masa global del océano.

El principal problema que se plantea cuando se quiere realizar un estudio de las variaciones
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del nivel medio, en cualquier escala espacial, es la disponibilidad de datos, de sus caracterfsticas
y calidad. En gran medida, la calidad y precisién obtenida en los distintos trabajos depende de
las observaciones en que se basan, por lo que creemos interesante realizar una breve exposicién de
las bases de datos globales mas importantes. Es imprescindible conocer cudndo y dénde fueron
obtenidos (intervalo temporal que comprenden y distribucién espacial), qué tipo de instrumento
las obtuvo (indicadores geolégicos o histéricos, maredgrafo costero o pelédgico, altimetro), que
caracterfsticas presenta respecto a la toma de datos (respecto a que sistema de referencia se
tomaron los datos, en caso de maredgrafos si estd compensado de presién, etc), si se dispone
de otras series de observacién (pardmetros meteorolégicos o enlace con redes geodésicas, por
ejemplo), la calidad de los datos y periodo de discretizacién (lecturas horarias, medias diarias,
mensuales o anuales). Son éstos factores los que van a condicionar de forma importante el
estudio, tanto en el tipo de determinacién que se puede realizar como en la calidad y precisién

de los resultados.

El Permanent Service for Mean Sea Level (PSMSL), fundado en 1933, es el organismo
internacional responsable de la recogida y almacenamiento, publicacién, andlisis e interpretacién
de datos de nivel del mar obtenidos de la red mundial de mareégrafos [275]. Depende de la
Federacién de Servicios de An4lisis de Datos Astronémicos y Geofisicos (FAGS), de la Comisién
Intergubernamental Oceanogréfica (I0C) y del Consejo de Investigacién del Medio Ambiente
del Reino Unido. En Julio de 1999 su base de datos constaba un total de més de 46000 anos de
observacién de medias mensuales y anuales obtenidas en méds de 1800 estaciones distribuidas
por todo el mundo, principalmente en el hemisferio norte (figura 2-11). FEsta base de datos es
de acceso publico y los datos, asi como gran parte de la informacién necesaria para la realizacién
de estudios del nivel medio, pueden ser consultados y obtenidos en formato digital, de forma
gratuita, a través de las pédginas Web de este organismo (http://www.nbi.ac.uk/psmsl/), o

pueden ser recibidos en soporte digital en un CD-ROM, si asi se solicita.

El PSMSL recibe valores medios mensuales y anuales de casi 200 autoridades nacionales,
responsables de las observaciones mareograficas en cada pafs o regién. Los datos suministrados
por los organismos competentes entran a formar parte, directamente, de la base de datos brutos
de la estacién correspondiente, llamada METRIC. Ademas, los datos facilitados por los orga-

nismos nacionales deben estar referidos al mismo datum durante un afio natural, aunque no
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Figura 2-11: Estaciones que forman parte de la base de datos del PSMSL (Fuente: PSMSL).

se requiere continuidad respecto al datum en distintos anos. Pero para posibilitar el enlace de
las distintas estaciones es necesario reducir las observaciones a un datum comin, lo que realiza
el PSMSL a partir de la historia proporcionada en cada estacién, guardando los resultados en
la base de datos RLR (Revised Local Reference), ya citada anteriormente. Actualmente, dos
tercios de las estaciones de la base de datos global tiene sus datos ajustados de esta forma.
El datum RLR se define como aproximadamente 7000 milimetros por debajo de nivel medio,
siendo esta eleccién realizada de forma arbitraria en orden a evitar valores negativos en los
valores medios mensuales y anuales. Las relaciones entre el datum RLR, altura del clavo del
maredgrafo, cero del mareégrafo y otras superficies de referencia son proporcionadas por el
PSMSL si se solicita. La distribucién geogréfica de los maredgrafos que forman parte de RLR
(figura 2-12, estaciones con més de 40 anos de observaciones) muestra que la mayor parte de

estas estaciones estdn situadas en el hemisferio norte.

Por otra parte, el PSMSL recopila informacién también de series temporales auxiliares que
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Figura 2-12: Estaciones con mds de 40 afios de observaciéon que forman parte de la base de
datos RLR (Fuente: PSMSL).

no fueron incluidas en los catdlogos anteriores por motivos de calidad de los datos (constan de
pocos meses de observaciones, no se tiene la certeza de que no se haya movido el cero del sensor
o sin medias mensuales disponibles) o por no estar cedidas por las autoridades nacionales,
sino a través de la literatura cientifica [276]. Ademds, el PSMSL pone a disposicién de la
comunidad cientifica observaciones de otros pardmetros que pueden resultar de utilidad para
los estudios del nivel del mar, como son la amplitud y fase de las ondas Sa y Ssa para el estudio
del ciclo estacional del nivel medio (http://www.pol.ac.uk/psmsl/datainfo/seasonal.msl.html),
movimientos verticales de la corteza en estaciones mareograficas, o las constantes armoénicas en
estaciones peldgicas de la TAPSO (http://www.pol.ac.uk/psmsl/pub/pelagic.dat). As{ mismo,
proporciona informacién sobre los organismos en los que se pueden obtener observaciones de
otros pardmetros necesarias para el estudio del nivel del mar. Dentro de este mismo marco, la

Comisién del Nivel Medio del Mar y Mareas de la IAPSO establecié en 1999 como subactividad
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del PSMSL dedicada al estudio de la circulacién ocednica y las mareas, el GLOUP (Global

Undersea Pressure).

La anterior distribucién irregular de los mareégrafos se estd rectificando lentamente con el
establecimiento de la red global GLOSS, dentro del programa internacional Global Sea Level
Observing System, implementado en 1990 y coordinado por la Comisién Oceanogréafica Inter-
nacional (IOC). El principal objetivo de este programa es el establecimiento de redes globales y
regionales de nivel del mar de alta calidad [143]. Es conocido como GLOSS porque proporciona
datos para la obtencién del “Global Level of the Sea Surface”, nivel global de la superficie del
océano. Consta de varias componentes, siendo la principal denominada GCN (“Global Core
Network”, Red Global Principal), que consiste en 287 estaciones de nivel situadas en todo el
globo y disenada para proporcionar registros regularmente distribuidos en los océanos de varia-
ciones de nivel costeras. Una segunda componente es LTT (“Long Term Trends”), conjunto
de maredgrafos para la deteccién de tendencias de largo plazo, emplazamientos prioritarios a
la hora de instalar receptores GPS para el estudio de movimientos verticales de la corteza. La
componente de calibracién altimétrica ALT, consiste mayormente en estaciones en islas, posi-
bilitando las intercalibraciones y la componente de circulacién ocednica (OC) incluye pares de
estaciones en estrechos y zonas polares, complementando la cobertura altimétrica en el océano
abierto apoydndose en otros programas, como el WOCE (Word Ocean Circulation Experiment)
o el CLIVAR (Climate Variability and Predictability). La situacién de la base de datos de este

programa en octubre de 1999 puede observarse en la figura 2-13.

Las observaciones son clasificadas en 4 categorfas: estaciones operativas de las que los lti-
mos datos son de 1994 o posteriores (Categorfa 1), estaciones posiblemente operativas de las que
los tltimos datos son de 1984 a 1993 (Categoria 2), estaciones “histéricas” de las que los iltimos
datos disponibles son de antes de 1984 (Categoria 3) y estaciones de las que no existen datos
del PSMSL (Categorfa 4). Las medias mensuales y anuales obtenidas en todas estas estaciones
se pueden obtener en Internet, en formato digital y de forma gratuita, junto con informacién

complementaria, en la direccién http://www.bodc.ac.uk/services/glosshb/glosshb.html.

Para el estudio de variaciones regionales no globales existen simultdneamente otros orga-
nismos internacionales cuya finalidad son los estudios regionales. Destacamos el EOSS (Eu-

ropean Sealevel Observing System), financiado por la Unién Europea, cuyo principal objetivo
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Figura 2-13: Estaciones que forman parte de la base de datos del programa GLOSS (Fuente:
PSMSL).

es coordinar las actividades a largo plazo de seguimiento e intercambio de datos a lo largo
de toda la costa europea. Intenta, respecto a aspectos tecnolégicos, optimizar las redes de
maredgrafos, implementar un enlace geodésico en todos los vértices relevantes y establecer una
red de estudio del nivel del mar regional [176]. Sus principales objetivos de gestién e inves-
tigacién son la obtencién de datos para modelos espaciales detallados de variaciones del nivel
del mar, mejora de la capacidad de modelizacién de las mareas, obtencién de datos para un
mejor entendimiento de las contribuciones climatoldgicas frente a una subida de nivel del mar y
mejora de la prediccién de inundaciones por intercambio a tiempo real de datos mareograficos.
Este organismo estd divido en cinco secciones: Sistemas de Referencia de Altura y Enlace de

Mareégrafos (con observaciones GPS en distintas estaciones disponibles en la direccién de In-
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ternet http://www.pol.ac.uk/psmsl/eoss/wpl/wpl.html), Determinacién del Nivel Medio del
Mar, Topografia de la Superficie del Océano, Modelos de Marea y Prediccién de Tempestades

Marinas y Almacenamiento e Intercambio de Datos.

Por la relevancia para nuestro pais, destacamos el sistema MedGLOSS, desarrollado a partir
de 1996 [248] por la IOC y la Commission Internationale pour I'Exploration Scientifique de la
Mer Mediterranee (CIESM). Su principal objetivo es el establecimiento de redes de seguimiento
de variaciones a largo plazo del nivel del océano en los mares Mediterrdneo y Negro. Estéd siendo
desarrollado aplicando los requerimientos y metodologia del GLOSS, para la obtencién de datos
de alta calidad. Dentro de esta red de estaciones mareograficas figuran Alicante, Ceuta y Palma

de Mallorca.

En Espana el organismo piiblico encargado de las coordinacién de los 47 Puertos que com-
ponen el sistema portuario espanol es Puertos del Estado. Dentro de este ente, el Departamento
de Clima Marftimo se encarga de la gestién de la informacién procedente de las redes de medida
de Puertos del Estado: nivel del mar, oleaje escalar y direccional, corrientes, temperatura y
salinidad. Pero para estudios del nivel del mar, aunque necesarios todos los pardmetros an-
teriores, lo mds importante son las series de observacién mareografica. Con este objetivo, la
antigua Direccién General de Puertos creé una red permanente de medida del nivel del océano
en 1989, situando equipos en 14 puertos de la Peninsula Ibérica y Canarias. El Puerto del
Musel, en Gijoén, estd entre estos puertos, pero sefialamos que el sensor que actualmente estd
en funcionamiento fue instalado en 1995 y que su emplazamiento estd en el pantaldn de las
ddrsenas interiores, del lado opuesto al que da el muelle del Rendiello. Esta estacién esté en las
ddrsenas opuestas a una de las estaciones empleadas en este trabajo y no coincide con ninguna
de otras estaciones. Otros organismos oficiales encargados de la instalacién de equipos mareo-
graficos y de su mantenimiento son el Instituto Espanol de Oceanograffa (IEO), el Instituto

Hidrogréfico de la Marina (IHM) y el Instituto Geogréfico Nacional (IGN).

El enlace geodésico respecto a un sistema de referencia terrestre absoluto de los puntos
de referencia de los maredgrafos es un aspecto fundamental para una monitorizacién global
del nivel del mar. Diversas técnicas geodésicas pueden ser de gran importancia para este tema,
como el GPS, VLBI o SLR, asi como el enlace con redes anteriormente en funcionamiento, como

las estaciones primarias del IERS. Esta necesidad surge de las discrepancias en las variaciones
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del nivel medio obtenidas en los distintos estudios globales realizados, que pueden estar en
gran medida debidas a movimientos verticales de la corteza [38]. Nos gustarfa destacar el
papel que desempenan actualmente las observaciones GPS en los estudios del nivel medio del
océano, con dos finalidades principales: la separacién de variaciones de nivel y movimientos de
la corteza, y las calibraciones altimétricas a partir de observaciones mareograficas [24, 179]. Con
este objetivo, resulta importante el establecimiento de estaciones continuas de GPS (CGPS)
en emplazamientos cercanos a los mareégrafos. Ademds, las observaciones GPS son también
utilizadas para la obtencién de las coordenadas geocéntricas de las estaciones mareogréficas y

sus clavos, lo que proporciona informacién importante para el enlace de distintas estaciones.

Las limitaciones de los datos utilizados suponen un problema para la obtencién de una ten-
dencia global del nivel del océano. A este respecto, senalamos que la base de datos del PSMSL
es la utilizada mds ampliamente para la determinacién de variaciones a partir de una referen-
cia sobre la superficie terrestre. Pero estos datos presentan varios problemas. Los primeros
registros mareogréficos datan del siglo XVIII, pero su nimero es muy reducido; sélo desde
hace aproximadamente cien anos existe un nimero suficiente de registros para poder aportar
algin tipo de informacién sobre el nivel global del océano. En segundo lugar, al estar medidas
generalmente las variaciones respecto a una referencia ligada a la corteza, existen fenémenos
locales que afectan las observaciones, como movimientos verticales, variaciones del campo gravi-
fico terrestre o variaciones de las condiciones hidrodindmicas en las cercanfas de la estacién.
Un tercer problema es la existencia de un nimero de variaciones a larga escala que afectan los
niveles costeros consecuencia de diversos fenémenos, como viento o presién atmosférica. Por
otra parte, si fuera posible el conocimiento de la magnitud de variacién originada por cada
una de las distintas fuentes, seria posible establecer un factor de correccién para cada estacién,
lo que posibilitaria relacionar directamente la variacién local y la global. Esto no es posible
actualmente. Sin embargo, sf que puede resultar posible estimar estos términos correctivos a
partir de la comparacién de las discrepancias entre distintas estaciones situadas en diferentes
regiones de la Tierra. Respecto a este tema, Barnett senialé en 1983 [17] algunos criterios
que consideré que deberfan verificar las estaciones (dentro de lo posible) para que los datos
en ellos obtenidas pudieran ser utilizados en estudios globales del nivel medio. Estos criterios

son: medidas continuas de alta calidad que no muestren desplazamientos repentinos signo de
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movimientos en la estacién, localizacién de la estacién alejada de zonas de movimientos tecténi-
cos fuertes, estaciones no afectadas por procesos fisicos espurios (como intrusiones de agua no
salada) y densidad espacial de las estaciones proporcional a las dreas relativas de los respectivos
océanos. En su trabajo presentado en 2001, Douglas considera que condiciones necesarias para
que los maredgrafos puedan ser utilizados para determinar el nivel medio del mar a lo largo del
siglo XX son: 60-70 afios de registro, observaciones libres de movimientos verticales debidos a
tecténica de placas y corregidas adecuadamente del ajuste isostdtico glacial, tendencias insen-
sibles a pequenos cambios en su longitud de registro y capacidad de poder editar y modificar

las observaciones de manera justificada a partir de consideraciones oceanogréficas [72].

Actualmente estd aceptado que las series de corta longitud (inferior a algunas décadas)
no son ttiles para determinar la tendencia global del nivel del mar, debido a la existencia
de fluctuaciones interanuales regionales, causadas principalmente por cambios en los patrones
climdticos o de circulacién ocednica, que pueden determinar tendencias de diferente signo de-
pendiendo del intervalo elegido. Esto fue mostrado por Pugh [234] eligiendo intervalos de 10
anos de longitud. A este respecto no existe una unicidad de criterio de los diversos autores.
Segiin Warrick y Oerlemans [326] a partir de 15-20 anos de observaciones se pueden determinar
tendencias precisas. Gornitz et al. [112] utilizaron estaciones con més de 20 anos de obser-
vaciones para realizar un estudio de las variaciones del nivel del mar en el siglo XIX. Para
determinar una tendencia secular en el Mediterrdneo con una desviacién tipica de 0.5 mm/ano,
son necesarios 30 anos de observaciones, segiin Tsimplis y Spencer [296]. Para determinaciones
de las variaciones de nivel en el Mediterrdneo con un error menor de 0.5 mm/ano Baker et al.
[16] consideran necesarios registros de al menos 40 anos. Esta longitud menor puede deberse a
que se trata de estudios locales en una regién donde no se producen grandes perturbaciones del
nivel. Pirazzoli [213, 214] establece una longitud mfnima de 50 anos, mfnima utilizada también
por Tushingham y Peltier [298]. Estudios posteriores introducen refinamientos en la seleccién
de las estaciones vélidas para el estudio. Por ejemplo, Douglas utiliza sélo series de més de 60
anos ttiles de observaciones sobre un total de 70 anos [69], aunque seniala que 80 anos pueden
no ser suficiente para determinar de forma precisa el nivel medio en algunos casos especiales,
a menos que anomalfas identificables puedan ser eliminadas de la tendencia [72]. Pero si se

buscan estaciones con gran nimero de anos de observaciones, existen zonas, como Africa y la
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Antértida, que quedan fuera de las observaciones, por lo que algunos autores toman 30 anos de

observaciones como mfnimo [118].

Durante los tltimos anos, gran parte de los estudios sobre nivel medio del océano han sido
realizados a partir de observaciones altimétricas, principalmente obtenidas con los satélites ERS-
1, ERS-2 y TOPEX-POSEIDON (T/P), por aportar precisién mayor que las misiones anteriores
como Seasat o Geosat. Sin embargo, la longitud de las series de observacién disponibles es muy
limitada, ya que se dispone de observaciones de este tipo desde 1991 de la misién ERS-1, desde
1995 de ERS-2 y desde agosto de 1992 de T/P. Problemas asociados son el descubrimiento
de errores en los programas que procesan los datos (T/P) y la deriva que parecen sufrir los
altimetros. Esta deriva estd siendo contrastada y corregida con las medidas de maredgrafos y
supone, en el caso del T/P, —2.3 + 1.3 mm/afio [189]. La correcta calibracién del altfmetro
es una cuestién que no estd totalmente resuelta y que estd experimentando y presumiblemente
experimentard un importante avance en los préximos anos con la instalacién de estaciones
continuas de GPS cerca de estaciones mareogréficas distribuidas por toda la Tierra [24, 179].
Senalamos que las variaciones de nivel en medidas altimétricas estdn referidas al centro de masas
de la Tierra, por lo que hay que efectuar correcciones por desplazamiento radial de los puntos
de la superficie. Aqui habria que tener en cuenta las variaciones rotacionales. Segin Peltier
[206], a partir del modelo ICE-4G de deformaciones de la corteza desarrollado por él mismo, las
variaciones de nivel respecto a la superficie y respecto al centro de masas estdn anticorreladas, lo
que es 1égico desde la interpretacion fisica de este fenémeno como consecuencia del hundimiento
por carga del fondo ocednico. Esto muestra que las observaciones altimétricas de la superficie
del océano estdn influidas también por el ajuste isostatico a las variaciones de la masa del
océano; si bien en algunas zonas el valor estimado de este fenémeno puede ser despreciable (del
orden de 0.08 mm/ano, segin Peltier, en el trabajo anterior), en otras puede ser localmente

significante.

Para la determinacién de las variaciones del nivel medio global a partir de observaciones
mareograficas, con medias mensuales y anuales, se han venido empleando distintos métodos:
promedio lineal de las estaciones dentro de regiones arbitrarias [112], estaciones aisladas y
ampliamente espaciadas [91], estimacién de la correlacién entre los valores de distintas estaciones

y efectuar los promedios con pesos [18], y ya mds recientemente, se efectiia la correccién de
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los datos por distintos efectos [69, 118, 10, 347, 220, 178]. Los datos utilizado para realizar
los estudios proceden de las misma bases de datos, que es la del PSMSL. Pero bédsicamente,
las diferencias entre los distintos estudios residen en tres factores: el criterio seguido para la
eleccién de las estaciones en las que se basa el estudio, entre otros la longitud de la serie o
su situacién en zona tecténicamente no activa; correcciones aplicadas y metodologia utilizada
para la determinacién del nivel medio (medias con pesos, regresién lineal a partir de medias
regionales, ...). Como consecuencia de esto, los resultados obtenidos presentan diferencias
significativas; como ejemplo, a partir de las observaciones del PSMSL, los resultados pueden

diferir entre 0 y 3 mm por ano [118]. Citaremos algunos de los mds importantes.

Fairbridge y Krebs en 1962 [91] obtuvieron una curva promedio del nivel medio anual mun-
dial para el periodo de tiempo comprendido entre 1860 y 1960 a partir de una seleccién de
registros mareograficos obtenidos en todo el planeta. En esta seleccién se eliminaron datos de
regiones tecténicamente no estables y registros anémalos de forma evidente. La curva obtenida
muestra variaciones con un periodo de 2 a 3 anos, que parece coincidir en periodo y en extremos
con la perturbacién atmosférica Oscilacién Sur, de periodo unos 30 meses. Esta curva se suavizé
posteriormente con promedios cada 5 anos para obtener lo que los autores interpretaron como
una curva residual que se ajustaba a las variaciones eustdticas mundiales. FEn este articulo
analizan, asi mismo, la relacién entre variaciones de largo periodo del nivel medio mundial
asociadas a variaciones de presién y distintos fenémenos relacionados con los ciclos de actividad

solar y la Oscilacién del Atlantico Norte, aunque senalan que la Oscilacién Sur es predominante.

En Espana F. Ferndndez de Castillejo obtiene en 1967 niveles medios en cuatro puertos
del sur de la Peninsula, que no fueron enlazados para la obtencién de un modelo regional
[97]. Las perturbaciones de alta frecuencia fueron eliminadas por un método de interpolacién
grifica. La metodologia empleada para la obtencién del nivel medio en este trabajo se basa
en la eliminacién de la marea partir de medias diarias con distintos pesos, aplicando el filtro
de Doodson. Se ha realizado, asi mismo, un breve estudio de los filtros numéricos que fueron
empleados en el célculo de los niveles medios. Posteriormente son eliminados la accién de las
variaciones de presién atmosférica sobre la superficie del océano a través de una correlacién
uniparamétrica basada en las frecuencias, también a partir de medias diarias de los valores de

presién obtenidos cada 6 horas y se presenta, de forma breve, el efecto del viento sobre el nivel
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del mar. Finalmente, la eliminacién de los dos primeros efectos perturbadores se lleva a cabo en
las observaciones obtenidas en los puertos de Maélaga, Algeciras, Tarifa y Cddiz durante los anos
1962 y 1963. Es de senialar que aunque el autor de este trabajo ha observado que el factor de
regresiéon depende de la banda en la que se realice la correlacién, el efecto barométrico inverso
ha sido eliminado a partir de un inico factor para cada estacién. Ademds, la utilizacién de
medias diarias para realizar la correlacién hace que esta no se realice de forma precisa, sobre
todo teniendo que cuenta que los valores de presién han sido tomados cada 6 horas y no se
ha eliminado la marea atmosférica. En el trabajo presentado por este mismo autor en 1973 se
justifica que el valor del nivel medio, aquf nombrado Sy (que no debe confundirse la componente
de marea Sp), calculado a partir de la media mensual, no sea preciso [98]. Para aumentar la
precisién, toma una serie de 26 anos de lecturas horarias obtenidas en el puerto de La Coruna
y calcula las medias anuales y mensuales y, a partir de éstas, la media de todo el periodo.
Finalmente, en este trabajo las componentes de largo periodo S, y Ss, son eliminadas por un

método de eliminacién lineal desarrollado en el Tidal Institute de Liverpool.

Debido a la antigiiedad de las series de observacién, es posible el estudio y la determinacién
de las variaciones globales de nivel medio en el siglo XIX. Gornitz et al. [112], en su trabajo
presentado en 1981 seleccionaron un total de 193 estaciones a partir de mds de 700, verificando
no estar en una zona tecténicamente activa y tener un registro de longitud mayor de 20 anos
de observacién. Estas estaciones fueron divididas en 14 zonas a partir de proximidad geogréfica
vy comportamiento isostatico o tecténico similar. Los registros se redujeron a una referencia
comtn, y se promediaron las observaciones de una zona para obtener una curva de nivel medio
en cada regién. La tendencia del nivel del mar se obtuvo por regresién lineal. Se intenté eliminar
un término de largo periodo con el objetivo de obtener una tendencia lineal en el intervalo
temporal considerado, para determinar las fluctuaciones de corto plazo, que proporcionarian el
cambio climdtico que tuvo lugar en el siglo XIX. Esta eliminacién se efectia a través de los
resultados obtenidos con el andlisis del isétopo de Carbono 14. El resultado final fue de 10
cm en el siglo, o 1 mm/ano. Estos autores intentan estudiar la correlacién entre variaciones
de temperatura y variacién de nivel del océano, pero concluyen que la poco longitud de los

registros no permite extrapolar los resultados.

Barnett presenté en 1983 un trabajo donde, a partir de un niimero reducido de estaciones
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obtiene niveles medio mundiales en los periodos 1903-1969 y 1930-1975 con valores de 1.5+0.15
cm/ano y 1.7 + 0.22 cm/ano [17]. La metodologia matemética utilizada se basa en el uso de
lecturas del nivel del mar tipificadas (es decir, con media cero y varianza uno) y determinado
posteriormente la matriz de correlacién y sus autovalores. Las causa que atribuye a las varia-
ciones son calentamiento global (calentamiento del océano, variaciones en la longitud del dia,
en la posicién del polo), subsidencia, retraccién glacial y variaciones de la circulacién ocednica.
En 1984, este autor presenté un nuevo trabajo que supuso un antes y un después en los estudios
sobre el nivel medio [18]. En él, pone de manifiesto la disparidad de los resultados obtenidos al
aplicar distintos métodos para la obtencién de las variaciones del nivel medio del océano. Con-
sidera dos aspectos: la distribucién geogréfica y eleccién de los datos en que se basan los estudios
globales del nivel medio y los distintos métodos utilizados para este fin. A partir del estudio
anterior, cuestiona que el problema de la determinacién del nivel medio esté bien planteado,
habiendo un gran mimero de métodos igualmente vélidos de promediar los niveles medios para
obtener una variacién global, pudiendo las distintas metodologias presentar diferencias de hasta
un 50%. Estos resultados ponen de manifiesto la influencia del emplazamiento de la estacion
sobre los resultados obtenidos. Las diferencias, segin este autor, se deben a la inadecuacién
de la base de datos, desplazamientos temporales/espaciales de los mismos, representatividad
de las regiones y de los métodos (o de su falta) de normalizacién. Sin embargo, senala que la
mayoria de los estudios detectan variaciones a lo largo de las costas de todo el mundo y que la
tendencia predominate es de aumento lineal durante el periodo 1930-1980. A pesar de dudar de
un buen planteamiento del problema de la determinacién de las variaciones globales del nivel
del mar, desarrolla un método basado en la correlacién entre las distintas estaciones, dividiendo
previamente el banco de datos en regiones. A partir de la correlacién obtenida, se determinan
pesos en cada estacién que permiten aplicar un factor correctivo para la determinacién del nivel
medio global. Concluye con la imposibilidad de la prediccién de las variaciones del nivel medio,
va que resulta necesario anteriormente un modelo tedrico del que no se dispone debido a la
longitud de las series de observacién disponibles, debido a que las bandas de baja frecuencia
del espectro del nivel medio son las que dominan actualmente los resultados obtenidos y las

predicciones realizadas.

Ninguno de los estudios anteriores intenta separar componentes tecténicas, oceanogréaficas
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y eustéticas, problema tratado por Aubrey y Emery [10] en 1990 sobre la base de observaciones
mareograficas obtenidas en Japén durante més de 50 anos. Los estudios sobre variaciones rela-
tivas regionales, aunque no proporcionan una tasa de variacién global del nivel del mar, resultan
de gran interés para estudiar las caracterfsticas particulares de la zona y obtener conclusiones
de las variaciones que en ella se producen. Y es que las variaciones observadas del nivel medio
dependen fuertemente de dénde se estudien, como senalé Barnett. Utilizando una metodologia
similar a la empleada por Barnett y andlisis de regresién, Aubrey y Emery intentan separar
distintas causas de variaciones relativas, mostrando estos métodos diferencias espaciales sis-
temadticas considerables. Sin embargo, los datos resultaron insuficientes para separar efectos
tecténicos y eustédticos, aunque periodos superiores a 50 anos pueden ser derivados de sub-
duccién entre placas. Periodos de 2, 6 y 12 afios estdn correlacionados con diversos factores
oceanograficos como El Nino. Estos autores concluyen que respecto a variaciones relativas no
existen en Jap6n maredgrafos (uno aislado o un grupo de ellos) que puedan ser seleccionados

para evidenciar variaciones eustdticas presentes o pasadas, dada la actividad de la zona.

En estudios posteriores acerca del cambio global se introducen nuevas correcciones. Asi,
en 1991, Douglas [69] corrige las observaciones medias del efecto causado por levantamiento
postglacial con el modelo ICE-G3 de Tushingham y Peltier [298]. Para series de observacién
de més de 50 anos representan en un histograma el niimero de estaciones con cada tenden-
cia; el resultado es una grifica con una distribucién no normal. Sin embargo, si se elimina el
levantamiento postglacial segiin el modelo anterior, el resultado si que se ajusta a una curva
normal, lo que pone de manifiesto la necesidad de eliminar de los registros las variaciones de
largo periodo. Ademds, este autor determina los valores de nivel del mar con un filtro me-
dia movil a los datos mensuales para obtener sdélo las variaciones de baja frecuencia, ya que
considera que oscilaciones estaciones y anuales oscurecen las variaciones de mayor periodo al
tener amplitud considerable. Finalmente, realiza un estudio regional, no considerando esta-
ciones con peculiaridades particulares y determinado la tendencia para el periodo 1930-1980
en cada regién considerada: costa este de Norte América (dividida posteriormente en dos sub-
zonas para evitar el efecto de variaciones decenales), sur de California, noroeste de América,
subcontinente indio, Europa del Norte, Japén y Australia. La tendencia global es obtenida a

partir de una media sin pesos de las tendencias regionales y tiene un valor de 1.8 mm/ano +0.1
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para el periodo 1880-1980. Un estudio semejante al anterior fue repetido por el mismo autor
en 1997 [70]. En este caso se eliminaron inconsistencias respecto al levantamiento postglacial
de algunas estaciones de la costa este de Estados Unidos, por lo que se amplia la base de datos.
Asi mismo, se incluyen en este estudio nuevas series disponibles que corresponden a estaciones
situadas principalmente en el hemisferio sur. Siguiendo un procedimiento similar, obtiene la
misma tendencia del nivel medio desde 1880. Sin embargo, en este trabajo el autor obtiene, con
un nidmero menor de estaciones, con minima longitud de registro de 70 anos y con promedio
91, una tasa de elevacién ligeramente superior, 1.9 mm/ano +0.1. Estos resultados muestran

de nuevo la sensibilidad del resultado al método y a las observaciones empleados.

Groger v Plag [118] estudian, en 1993, la influencia de la distribucién temporal y espacial
de los datos sobre las determinaciones obtenidas y la existencia de variaciones temporales re-
gionalmente coherentes en la tendencia del nivel. Senalan que si, para la obtencién del nivel
medio global, los datos de maredgrafos son corregidos a partir de datos geoldgicos, éstos tl-
timos no se conocen con suficiente precisién, por lo que se puede introducir un cierto error.
Para evitar la influencia de valores excepcionalmente grandes en la tendencia que estén mds
probablemente afectados por procesos locales, han utilizado la mediana en lugar de la media. Y,
estudiando los valores promedio y de la mediana en bandas de latitud, muestran su distribucién
regional, probablemente debida a reajuste isostdtico por levantamiento postglacial. Por otro
lado, si la correccién se efectia a través de un modelo geofisico, las limitaciones de éste influyen
considerablemente en el resultado obtenido. Asi mismo, muestran la existencia de intervalos
probablemente erréneos en algunas series, detectados al comparar resultados obtenidos en esta-
ciones cercanas. Ademds, aunque se poseen datos de un gran nimero de estaciones, no existe
un mimero considerable de observaciones simultdneas y considerando tinicamente estaciones
con observaciones de este tipo, la distribucién espacial no es ya uniforme. Atn asi, concluyen
que aunque la naturaleza fisica de las variaciones a largo plazo del nivel medio relativo, que
no son uniformes globalmente, podrian proporcionar un valor medio mundial que serviria co-
mo indicador del cambio climédtico. No intentan separar la variacién inducida por un cambio
climédtico de los otros factores que producen variaciones de nivel (principalmente, movimientos
verticales de la corteza), pero estiman la influencia del movimiento del polo sobre la tenden-

cias en bandas regionales, para registros de 10, 20 y 30 anos de longitud, utilizando de nuevo
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la mediana para esta estimacién. Finalmente, concluyen que aunque los datos disponibles no
son suficientes para la determinaciéon de un valor dnico de variacién del nivel del mar, si que
suministran informacién sobre tendencias espaciales e incluso, temporales, dentro de algunas

regiones.

Existen trabajos que suponen un primer paso en la separacién de las variaciones del nivel
medio de los movimientos de la corteza a partir de distintas técnicas geodésicas [69, 205, 347, 70,
207, 254]. En 1996 Peltier [205], a partir de series obtenidas en la costa este de Estados Unidos
pertenecientes a la base de datos del PSMSL con més de 50 afios de observaciones, intenta
separar los movimientos verticales de la corteza. El método en el que se basa supone que la
senal a largo plazo estd afectada predominantemente por ajuste isostatico postglacial, por lo que
si se modeliza este efecto, se puede eliminar de la senal registrada. La determinacion es llevada
a cabo por datacién con el método del Carbono 14. Este mismo ano, Zerbini et al. [347] aplican
técnicas VLBI, SLR, GPS, medidas de gravedad absoluta y radiometria de vapor de agua para
intentar separar las variaciones de nivel de movimientos verticales de la corteza. Los resultados
muestran que las fluctuaciones de periodos mayores de 2 meses estdn altamente correlacionadas
con la presién atmosférica y que el ciclo estacional encontrado es variable con el tiempo. Ademaés,
el an4lisis de los registros disponibles muestra una alta coherencia espacial de variabilidad anual
a multidecenal. Las variaciones relativas determinadas por estos autores a partir de registros
de més de 30 anos de longitud son menores de 1.5 mm/ano, mientras que la variacién debida a
movimientos de la corteza determinada a partir de maredgrafos es, generalmente, el orden de
+1.0 mm/ano. Los autores concluyen que, al menos en los maredgrafos incluidos en este estudio,
la variacién debida a movimiento de la corteza, aunque del mismo orden que las variaciones
a largo plazo, es pequenia comparada con variaciones decenales o multidecenales (que son del
orden de 5 — 10 cm), por lo que es necesaria una monitorizacién cuidadosa de la separacién de
movimientos de la corteza y la contribucién oceanogréfica a variaciones relativas del nivel del

mar.

Entre las diversas determinaciones del nivel medio global realizadas a partir de datos al-
timétricos destacamos el trabajo presentado en 1997 por Nerem et al. [189] en donde, a partir
de los datos obtenidos en la misién TOPEX/Poseidon entre diciembre de 1992 y febrero de

1997, se obtiene una variacién de +2.1 + 1.3 mm/ano, bastante acorde con otras determina-
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ciones obtenidas a partir de datos mareograficos. Este estudio fue realizado después de eliminar
un error detectado en el software que reducia los datos para la comunidad cientifica, de haber
incrementado la fiabilidad de los resultados con calibraciones del altimetro a partir de mareé-
grafos, disponiendo ya de mds de 4 afios de observaciones, por lo que los resultados deben ser
més exactos que resultados anteriores. El proceso utilizado por los autores para la reduccién
de los datos consiste en un suavizado de los niveles medios globales obtenidos en ciclos de 10
dfas (lo que tarda el satélite en pasar por el mismo punto) y un ajuste minimos cuadrados para
ajustar las variaciones seculares, anuales y semianuales. A las observaciones les fue aplicado
anteriormente un filtro media mévil de 60 dias. No obstante, como senalan los autores, debido
a la corta longitud del registro no han sido separadas las variaciones del nivel medio de largo

periodo, por lo que los resultados no son demasiado exactos.

Woodworth et al. [336] analizan, en 1999, las variaciones temporales del nivel medio en las
Islas Britdnicas (Irlanda y Reino Unido). Un estudio similar fue realizado para el Reino Unido
por Woodworth en 1987 [334] a partir de 4 estaciones y series en ellas obtenidas entre 1916 y
1982. La principal conclusién de este trabajo es que el norte de la isla parece tener una velocidad
de aumento del nivel medio menor que en el sur del pafs, (1.29+0.22 mm/ano menor en Aberdeen
que en Newlyn y 0.62+0.22 mm/ano menor en Aberdeen que en Sheerness), lo que parece indicar
que estd sufriendo una inclinacién. Woodworth et al. sefialan que para una determinacién mds
precisa del nivel medio durante el siglo XX son necesarios més de 50 anos de observaciones, inicio
del registro antes de 1920 y que la estacién esté todavia operacional, condiciones con las que
seleccionan los registros en los que se basa su estudio. Estos autores realizan una correccién por
mareas y oleajes en las series temporales, del que concluyen que es aplicable para estudios en las
Islas Britdnicas en orden a determinar la aportacién de movimientos diferenciales de la corteza
en la variabilidad del nivel medio. Buscando una correlacién entre las series resultantes en las
distintas estaciones, encuentran diferencias en el factor que dependen del intervalo temporal
elegido. Con las series resultantes y a pesar de las diferencias ocasionadas por procesos locales
e incluso de pequenas variaciones del datum, construyen una serie resultante, que denominan
indice del nivel del mar (“sea level index”) que represente su variabilidad. Por otra parte,
también utilizan una base de datos con un mayor nimero de estaciones que la anteriormente

citada, con series de observacién de menor longitud, siempre y cuando muestren una coherencia
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con estaciones cercanas incluidas en la primera base. Los resultados obtenidos para las 3
estaciones con registros de mayor longitud son de 0.4—0.8 mm/afio concuerda con los resultados
obtenidos en Brest (Francia), al otro lado del Canal de la Mancha. En 1999, Woodworth realiza
un estudio sobre variaciones del nivel del mar basado en alturas y tiempo de la altura méxima
de marea diaria alcanzada por el mar en Liverpool desde 1768 [335] . A partir de los resultados
obtenidos en este estudio, concluye que la subida aparente del nivel del mar el orden de 1
mm/ano tuvo lugar principalmente como consecuencia de una aceleracién de la misma a lo

largo de la segunda mitad del siglo XIX.

Los estudios regionales sobre variacién del nivel del mar no sélo ayudan a detectar fenémenos
en una zona, sino que también pueden ser de gran utilidad para determinar la significacién de
cualquier fenémeno detectado en un registro individual [220]. El objetivo es estudiar conjuntos
de datos que generalicen un resultado y que resulte significativo [88] en vez de un tinico conjunto
de datos. En su trabajo, Plag y Tsimplis estudian la variabilidad decenal y espacial sobre el
mar del Norte y el Mar Béltico, de las componentes S, y Ss,, mostrando la relacién entre
ésta variabilidad y variaciones de presién atmosférica, temperatura y viento. Asf mismo, estas
variaciones pueden estar debidas a variaciones asociadas a la Oscilacién del Atldntico Norte o
bien a una calentamiento global. Adema4s, observan una intensificacién y un desfasaje de S, y
Ssq en el nivel del mar en los dltimos 30 anos, lo que segiin los autores podria constituir una
senal antropogénica. Por otra parte, observan que las variaciones espaciales de la variabilidad
decenal estudiada muestran la divisién de la regién considerada en una zona continental y otra

maritima, con diferentes valores de estos pardmetros.

Uno de los estudios méds completos sobre las variaciones de nivel del Mar Béltico ha sido
realizado por Ekman, en sucesivos trabajos presentados en 1996, 1998 y 1999 [80, 81, 83]. Estos
estudios los realiza en base a varias estaciones [80] o tnicamente la estacién de Estocolmo,
registrando datos desde 1774 [81, 83] y, en estos dos 1ltimos trabajos, establece relaciones entre
variaciones del nivel del mar y diversos pardmetros climdticos, como temperatura, el indice
NAO o direccién e intensidad del viento, estrechamente relacionada con el anterior. Por otra
parte, los dos primeros trabajos fueron realizados en base a medias mensuales, mientras que el
dltimo trabajo se basa en medias anuales. Establece variaciones del nivel del mar en diversas

escalas temporales, como estacionales, anuales e interanuales y considera diversos fenémenos,
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como levantamiento postglacial o comparacién con marea del polo.

De forma similar, los estudios regionales se presentan también muy ttiles como indicador
de otros pardmetros. Asi, en el estudio realizado en el ano 2000 sobre el nivel medio en el
Mediterrdaneo y en la Mar Negro por Tsimplis y Baker, a partir de observaciones del nivel medio
del PSMSL y de temperatura y salinidad del agua, asocian las variaciones en la tendencia del
nivel del mar en la regién a aumentos de la salinidad y la temperatura [297]. De la misma
forma que en el estudio anterior, atribuyen estas variaciones a tendencias del indice NAO de la

Oscilacién del Atldntico Norte.

En el trabajo presentado en 1999 por Cazenave et al. [47], las lecturas mareogréficas son co-
rregidas de movimientos de la corteza a partir de observaciones obtenidas por el sistema geodési-
co DORIS; basado en la técnica Doppler ligada a la misién TOPEX /Poseidon y en SPOT-2/3/4.
Permite un seguimiento orbital preciso y la determinacién de pardmetros geodésicos globales.
El método seguido en este trabajo consiste en el cdlculo de series de nivel medio combinando
observaciones del T/P y mareégrafos en el periodo 1993-1997. Posteriormente se construye la
diferencia del nivel del mar, para lo que se considera la menor distancia entre un maredgrafo y
la traza del satélite mas cercana, por las diferencias espacio-temporales entre los dos métodos.
Finalmente, se comparan estas diferencias con series obtenidas mediante el sistema DORIS.
Los resultados muestran, por una parte, una gran correlaciéon entre las observaciones de dife-
rencias de nivel del mar y observaciones del sistema DORIS en la isla volcdnica de Socorro, que
son consecuencia de una erupcién volcanica en 1993. En Raboul, una tendencia de diferencia
de nivel negativa también parece ser consecuencia de una erupcién volcdnica. Sin embargo,
los autores concluyen que las tendencias observadas en otros emplazamientos no pueden ser
explicadas todavia y que estos resultados muestran la necesidad de aplicar una correccién de

movimientos verticales de la corteza a observaciones mareogréficas.

Nerem et al. [191] estudian, a partir de observaciones del TOPEX/Poseidon desde 1992 a
1998, la relacién entre variaciones el nivel medio determinado con promedios asignando pesos
por dreas y El Ninio Oscilacién Sur (ENSO). En las observaciones se aplica, as{ mismo, un filtro
media movil cada 60 dias con el objetivo de eliminar errores en las correcciones ionosféricas,
oceanograficas o que dependen de la rotacién de la Tierra, como en otros trabajos de R.S. Nerem

[189]. Concluyen que existe una gran correlacién entre variaciones de temperatura (manifestada
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con ENSO) y variaciones del nivel medio, por lo que son necesarias series temporales de gran
longitud para analizar cambios climéticos.

Uno de los trabajos més recientes encaminados al enlace de distintos sistemas de referencia es
el realizado en el mar Béltico por Poutanen y Kakkuri [146, 227]. El objetivo final del proyecto
bajo el que se desarrolla este trabajo es la unificacién de los distintos sistemas de referencia
en el mar Béltico, problema ya tratado con anterioridad por otros autores [82]. A través de
campanas GPS se enlazan distintos maredgrafos con las redes nacionales v se determina la

superficie topogréfica (figura 2-14) como
ST =h—-—N-—-AHy —AH; — AH

donde % es la altura del punto de observacién sobre el elipsoide, N es la ondulacién del geoide,

Marca GPS

T TAH,_

AH,

R Supetficie del océano (3T

—'—‘——\_____ . .
Geoide g

»H it marea
T T Groide

N

Elipscide

Figura 2-14: Determinacién de la Superficie Topografica a partir de campanas GPS.

AHy es la altitud ortométrica de la marca del GPS en el sistema de alturas nacional, AH3 es
la altura del nivel medio en la época de las observaciones GPS y AH convierte alturas sobre un
geoide del que se han eliminado las componentes permanentes de la marea (“nontidal geoid”)
en un geoide en el que estdn las componentes permanentes de mareas (“mean geoid”). AH es la
contribucién de los términos constantes de marea My y So al sistemas de alturas ortométricas.

En orden a comparar los resultados de los principales trabajos anteriores, hemos expuesto
en la tabla 2-1 los siguientes datos: base de datos empleada (indicando con un asterisco cuando

el estudio es regional y no se utiliza la base de datos completa), nimero de estaciones, longitud
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minima de los registros considerada (en anos), intervalo temporal en el que se estima la ten-
dencia, efectos considerados, procedimiento empleado y estimacién global (en mm/ano). Para

los efectos hemos utilizado la siguiente clave:

p = variaciones de presién atmosférica,

mo = marea ocednica,

t = variaciones de temperatura ocednica,

v= viento,

mp = movimiento del polo,

al = reajuste isostético por variacién del volumen de agua ocednica,
mc = movimientos verticales de la corteza,
ol = oleaje,

av = aumento de volumen del agua ocednica,
as= componente anual y semianual,

ac = actividad solar,

en = FEl Nino,

an = Oscilacién del Atlantico Norte,

sa = senal antropogénica,

vp= vapor de agua precipitable.

Se ha sefialado con una asterisco los efectos que han sido citados o de los que se ha estimado
su influencia, pero que no han sido eliminados. El procedimiento utilizado ha sido también

abreviado, con la siguiente clave:

ps = promedio simple,

pr = promedio regional,
pp = promedio con pesos,
mm = media mévil,

mr = mediana regional,
rl = regresién lineal,

aa= anélisis arménico,

eof = funciones empiricas regionales,
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mg = correccién con un modelo geoffsico,

mh = correccién con un modelo hidrodindmico,

cg = correccién a partir de datos geolégicos,

de = correccién a partir de métodos de geodesia espacial (datos GPS, VL.BI o DORIS),
dg = correccién a partir de variaciones de la gravedad,

vp = anomalfas en vapor de agua precipitable.

Resumiendo, la mayoria de los trabajos citados sobre variaciones globales del nivel medio a

partir de observaciones mareograficas

e se basan en datos de medias mensuales y anuales, procedente casi siempre de las bases de

datos del PSMSL y GLOSS.

e La distribucién temporal de las series es irregular, con mayor nimero de datos en el
hemisferio norte, por lo que los resultados estardn determinados por la tendencia global

en este hemisferio.

e Las observaciones pueden estar influenciadas por fenémenos locales (como movimientos
verticales de la corteza o variaciones asociadas al instrumento) que pueden modificar los

resultados globales.

e [In estas series no han sido eliminadas las variaciones ocasionadas por las interacciones

océano-atmosfera y tampoco las componentes de largo periodo del océano.

e A pesar de que la mayor parte de las estaciones estdn emplazadas en la costa, no se han

eliminado interacciones no lineales entre componentes de aguas someras.

e No se estudian las modulaciones astronémicas de las componentes de marea, que pueden

suponer una modificacién importante de las constantes armdonicas.

e No han sido consideradas las variaciones seculares del volumen de agua oceédnica ni las

variaciones de la forma y volumen de la cuenca.

e Por otra parte, a pesar del esfuerzo que se estd haciendo actualmente por separar varia-

ciones relativas del nivel del mar y movimientos verticales de la corteza con distintas
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Datos Est. L. m Periodo Efectos Método Tend.

Fairbridge en, ac*,
— — — 1860-1960 pr 1.2
y Krebs (1962) p*, as*
PSMSL 193 20 1880-1980 t* pr 1.2
Gornitz et al. (1982)
PSMSL 86 20 1880-1980 mc, av’* pr, cg 1.1
9 1903-1969 1.5+£0.15
Barnett (1983) PSMSL p, av¥,as* pr, eof
7 - 1930-1975 1.7+0.22
Barnett(1984) NORPAX ac*, sa* pr, eof
155 1881-1980 1.4+0.1
Woodworth (1987) PSMSL* 50 4 1912-1982  mo, p*, v* ps, rl 1-2
Aubrey y Emery (1990) PSMSL* 89 10 1953-1980 me, av rl, eof -3.1
Douglas (1991) PSMSL 21 60 1880-1980 ai pr, mg, mm 1.8+0.1
Douglas (1996) PSMSL 24 70  1880-1980 ai, mc* pr, mg, mm 1.9+0.1
PSMSL 399 20 1880-1980 — ps/mr 0.7-1.0
Groger y Plag (1993)  PSMSL 254 30  1880-1980 — ps/mr 0.3-0.8
PSMSL — — 1900-1979 mp mr, mg regional
Peltier (1996) PSMSL* 16 50  1920-1970 mc, ai eof, mg, dg 1.920.6
mc7 p7 r17 de7 Cg7
Zerbini et al. (1996) PSMSL 24 30 1885-1990 local
ai, as dg, mg
Nerem et al. (1997) T/P — 4 1992-1997 t*, v¥ ps, mm, eof 2.3+1.3
PSMSL
Cazenave et al. (1999) 53 5 1993-1997 mo, mc rl, de local
T/P
pp, mm,
Nerem et al. (1999) T/P — 6 1992-1998  en, t*, vp* 2.6
eof, mg
aS7 t7 p7
Plag y Tsimplis (1999) PSMSL* 150 —  1850-1998 aa, ps, mh local
*
v, sa
Woodworth et al. (1999) PSMSL* 5 50  1901-1996 mc*, mo, ol mh 0.4—0.8

Tabla 2-1. Comparacién de los principales estudios realizados sobre el nivel medio del océano.

técnicas geodésicas y por el establecimiento de una referencia que permita la comparacién en

términos absolutos de dos registros obtenidos en cualquier parte de la Tierra, no se dispone de
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este tipo de informacién para los registros existentes desde el siglo X VIIL.

Consecuentemente, debido a que se requieren series de gran longitud para estudios del nivel
medio, no parece factible, por el momento, la determinacién en términos absolutos del nivel

medio mundial.

Para resolver los problemas anteriores, nos parece un proceso correcto, a pesar de laborioso
y complicado, la eliminacién de las series mareogrificas los distintos efectos perturbadores, a
partir de modelos matematicos, e intentar identificar las causas de las variaciones del nivel del
mar. Posteriormente, y a pesar de las limitaciones de los datos, tanto mareogrificos (en la
mayorfa de los casos se dispone sélo de medias mensuales o incluso, anuales) como meteorol6gi-
cos (mismo problema anterior, més la no disponibilidad de observaciones en muchas estaciones
mareograficas), geodésicas (no existencia de datos), se procede a la determinacién y eliminacién
del efecto de estas perturbaciones con dos objetivos. Por una parte, estimar, acotar y analizar
qué variaciones se producen con qué causa, lo que permite contrastar otras teorfas, como la del
cambio climético global. Por otra parte, el nivel medio asi obtenido se aproxima més a una
superficie equipotencial que el anteriormente determinado y puede servir para detectar otro

tipo de fenémenos geofisicos.

2.6 Consecuencias de una variaciéon del nivel del mar

El perimetro de la costa mundial es de, aproximadamente, un millén de kilémetros, correspon-
diendo a finales del siglo XX un 40% a zonas habitadas. En 1994 habia 2.1 billones de habitantes,
un 37% de la poblacién mundial, a menos de 100 km de la costa [55, 71] y estimaciones recientes
sitian en una banda litoral de 400 km a alrededor de un 66% de la poblacién mundial. Y
es que las zonas costeras proporcionan condiciones ideales para la comunicacién, transporte,
edificaciones, desarrollo agricola e industrial y ocio. Ademés el litoral, caracterizado por la
confluencia del drea continental emergida y el ecosistema marino, es zona de una gran riqueza
natural y en continua transformacién. En Espana hay 7280 km de costas, correspondiendo a
playas un 24%. Si se traza una orla de 5 km de ancho, ocuparfia el 7% del territorio nacional.
A principios del siglo XX vivia en esta zona el 12% de la poblacién y a finales de la década

de los 80 un 35%, llegando este porcentaje en épocas estivales a un 82%. El 40% de la costa
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estaba urbanizada o era urbanizable en esas fechas, el 7% suponia instalaciones portuarias, el
3% instalaciones industriales y el 8% instalaciones agricolas. Por otra parte, con la disminucién
del aporte de sedimentos por parte de los rios debido a la construccién de embalses o refores-
taciones se produjo una regresion del 17% de la costa y supuso la destrucciéon de numerosas

marismas. Estos datos destacan la importancia de la conservacién de las zonas costeras.

Los océanos han venido desempenando en los tltimos anos un papel cada vez més importante
tanto en el contexto de la economfa actual como desde el punto de vista de la reserva de materias
primas y alimentos. De hecho, una parte importante de las reservas de petréleo y de pozos
para su extraccién se encuentran en zonas marinas. Estimaciones de 1986 hablan de la quinta
parte de las reservas mundiales de crudo en zonas submarinas [193], proporcién que ha ido
gradualmente aumentando. Por otra parte, nuevas tecnologfas ya aplicadas por las principales
companias petroliferas permiten la extraccién de petréleo de lechos ocednicos profundos, lo que
ha incrementado en un 5% las reservas combinadas conocidas, resaltando mds la importancia
del océano como reserva de materias primas. Por otra parte, en el fondo ocednico hay gran
cantidad de minerales como manganeso, cobre, niquel, cobalto y titanio, superando las reservas
sobre los continentes, ya que éstos disminuyen constantemente por extraccién mientras que los
anteriores aumentan por sedimentacién [238], siendo hoy en dfa su explotacién técnicamente
posible. Finalmente, es de destacar que ya desde tiempos inmemoriales el hombre se ha venido
alimentando de seres marinos, aumentando en los 1iltimos tiempos el potencial del océano con el
establecimiento de granjas marinas y el uso de procedimientos que permiten obtener proteinas
de animales y plantas marinas. Por lo tanto, las zonas costeras son regiones bajo presién de los

sistemas naturales (fluviales y marinos) y el desarrollo humano.

Una clasificacién general de las consecuencias de una variacién del nivel del mar divide las
en distintos grupos: efectos cuasi-estaticos, efectos hidrodindmicos, efectos morfolégicos, efectos
ecoldégicos y efectos sobre la funcionalidad del hombre. Los primeros corresponden a efectos no
dindmicos pero con una influencia sobre el sistema océano-corteza, los segundos a variaciones
en el océano y en la atmésfera, los terceros comprenden consecuencias fisicas sobre la costa, los
cuartos se refieren a variaciones del ecosistema marino y terrestre y los 1ltimos a efectos sobre

las estructuras y organizaciones creadas por los hombres.

Los efectos cuasi-estdticos corresponden a cambios ocasionados en fenémenos que nor-
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malmente experimentan variaciones temporales, pero cuya respuesta es modificada por una

variacién del nivel. Las més importantes son:

1.

8.

La velocidad de rotacién sufre modificaciones por la redistribucién de agua, que es con-

secuencia de una variacién de volumen, principal causa de cambios en el nivel medio.

Variaciones de la fuerza de gravedad, tanto en mdédulo como en direccién, debido a la

redistribucién de las masas de agua y a la variacién de la velocidad de rotacién.

Modificaciones en el movimiento del polo por la nueva distribuciéon de masa de agua.

Las superficies de equilibrio definidas por el campo gravifico terrestre también sufren
modificaciones como consecuencia de las anteriores. Esto, en particular, se aplica al

geoide, superficie de equilibrio destacada.

La fuerza de Coriolis es influida por las variaciones de la velocidad de rotacién y del
movimiento del polo. Y esto afecta a cualquier movimiento que se produce sobre la

superficie terrestre, como los componentes de la circulacién general ocednica y atmosférica.

En la corteza continental se ocasionan deformaciones elasticas por la variacién de la carga

ocednica diferencial, como consecuencia de un volumen distinto.

Los términos constantes del desarrollo arménico de mareas modifican su amplitud, ya que
dependen de la profundidad del océano en un punto, lo que variarfa. Las variaciones de

las constantes armoénicas son consideradas dentro de los efectos hidrodindmicos.

Efecto indirecto de la variacién del nivel medio sobre los efectos anteriores.

Para el estudio de los efectos hidrodindmicos y morfolégicos es conveniente distinguir, por

las diferentes consecuencias, entre las distintas regiones fisiogréficas: mares profundos, costas

arenosas (playas, ensenadas y estuarios, donde van a tener lugar desplazamientos de las dunas),

costas rocosas (naturales o artificiales), zonas pantanosas y marismas (salinas y manglares, pan-

tanos estancados, pantanos de aguas renovadas), arrecifes de coral y atolones. Las principales

consecuencias en este sentido son las siguientes [113, 277, 243]:
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1. Una variacién del nivel medio relativo en mares abiertos traerfa consigo una modificacién
de los pardmetros de marea, ya que estos dependen de las condiciones hidrodindmicas
de la zona. En el caso de una subida, tanto el factor de amplitud como el desfasaje
disminuirfan. Ya Bernouilli formulé en 1738 la relacién que liga la amplitud de marea
con la profundidad de la cuenca. Estos estudios fueron perfeccionados por Laplace, en
1776, siendo sus ecuaciones la base de la actual modelizacién de la marea ocednica. Si se

consideran como pardmetros

a radio medio de la Tierra,

€

velocidad angular de la Tierra,

£
=

colatitud y longitud del punto considerado,

o~ o~

velocidad del fluido en direcciones este y norte,

=
=

D espesor estético de la capa de agua,
13 altura de la superficie libre del océano, y
¢ altura de la marea de equilibrio,

las ecuaciones hidrodindmicas adoptan la expresién

ou B g 9(¢-¢
E_%JUCOSQ__asenQ O
_g9(£-9)

X 4+ 2wucos =

ot a 06
9 g d(uD) 8 (vDsenb)
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En ellas se observa que si aumenta la profundidad D de la cuenca, disminuye la elevacién

de marea.

Por otro lado, la marea ocednica puede ser expresada como suma de componentes
armonicas, que se propagan con diferente velocidad en un océano en rotacién en presencia

de un campo gravitatorio interno, es decir, bajo la accién de la fuerza

F=g—-2wAv

donde g es la gravedad, w es el vector de rotacién de la Tierra y v es la velocidad del

fluido. Bajo la accién de la fuerza interna, cada una de las componentes sufre los efectos
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de la fuerza de Coriolis, desvidndose su trayectoria hacia la derecha en el hemisferio
norte, comportdndose como una onda de Kelvin. Asf [198, 203], si consideramos un fluido
no viscoso, de profundidad constante, donde cada componente posee baja velocidad, el

movimiento del fluido puede ser representado por las ecuaciones

ou on

5 2wuseng = —g%

o 0

8_;} 4+ 2wusen ¢ = —ga—Z
on Oou  Ov
Z — _p(Z=a =
ot <8x + 8y>

donde ¢ es la latitud y 7 es el desplazamiento vertical. Para un movimiento arméni-

wol se verifica que n(z,y,t) =

co simple, donde el factor temporal estd dado por e~
i (x,y)e ot donde wq es la velocidad angular y 7 (z,y) es la amplitud. De forma simi-
lar se pueden expresar las componentes horizontales de la velocidad v y v. Entonces las

ecuaciones anteriores se transforman en

o
woll + 2wrseng = ga—77
x

0
—iwov — 2wusen g = ga—77
Y

ou v
. _ pfou, o
wor <3x + 3y>

cuya solucién es
n=ae e cos [k (x — ct)]

donde a es la amplitud de la onda de Kelvin, ¢ = ¢gD es la velocidad de fase y k es
el ndimero de onda. En aguas costeras, deben ser considerado el efecto de dos ondas de
Kelvin: la originada por una componente armonica y la onda reflejada en la costa. En

este caso, su amplitud 7 se puede expresar como

n= a[eféy e " cosk(x—ct)] — etV e (5-9)k cos [k (x + ct)]
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donde f = 2wsen ¢ es el pardmetro de Coriolis, L es la longitud de onda, y

- cr
- 2¢D?

W

con 7 el coeficiente de friccién, g la gravedad y D la profundidad de la cuenca. En la
ecuacién anterior el primer sumando representa la onda de Kelvin debida a marea y el
segundo la onda reflejada. Consecuentemente, la amplitud de la onda es proporcional a
la gravedad g y a la profundidad del agua D, e inversamente proporcional a la velocidad
¢y al coeficiente de fricciéon r. Por tanto, si aumenta la profundidad también aumentars
la amplitud de la onda de Kelvin y de su reflejada y si disminuye, también disminuyen

éstas.

. En cuencas marinas, una variacién del nivel medio implica variaciones en el transporte de
sedimentos. Este transporte se realiza mayormente durante los movimientos horizontales
periédicos del mar como consecuencia de la fuerza derivada del potencial astronémico
de mareas. Cuando baja la marea se produce una exportacién de sedimentos y si sube,
una importacién, siendo uno de los dos ciclos predominante. Con una subida del nivel
medio, varfa el ciclo predominate, por lo que si antes era una cuenca predominantemente
importadora, ahora lo va a ser exportadora, y viceversa. Esto produce una mayor erosién

de la costa y modificacién de su morfologia.

. El efecto anterior es especialmente aplicable al caso de estuarios. En estuarios con una
amplitud de marea considerable, una variacién del nivel medio trae consigo una modifi-
cacién en la salinidad de la zona, ademéas de modificaciones en la asimetria de la marea
presenten en estas zonas [113]. Si éste aumenta, también lo hace la salinidad del agua
fluvial y si baja, asf hace la salinidad. Los principales efectos sobre el hombre se dejan

sentir en la agricultura y en las intrusiones de agua salada en acuiferos.

. En rios donde se pueden detectar movimientos periédicos de sus aguas, se modifica la
longitud de la influencia de la marea, lo que implica una mayor intrusién de agua salada.
Esto es consecuencia de la ecuacién de difusién de la onda, donde la longitud de la

intrusién depende directamente de la amplitud de la onda. Por lo tanto, si aumenta el
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nivel del mar, la onda de marea se propagara un recorrido mayor rfo arriba y si disminuye,
también disminuye el recorrido en el rio. Con una subida de nivel del mar puede suponer
la necesidad de una mayor proteccién contra las inundaciones. Como ejemplo, un aumento
de doce centimetros en el nivel medio producirfa una intrusiéon de agua salada en el rio

Delaware de més de tres kilémetros [99].

5. En playas con oleajes dominantes su perfil es modificado, ya que segin la ley de Bruun,
ampliamente utilizada para predecir la respuesta de la lfnea de costa a un aumento del
nivel del mar, la playa retrocede manteniendo el perfil de equilibrio [113]. La arena
erosionada se deposita a una profundidad mayor. Sobre la Humanidad las principales
consecuencias de este efecto son sobre edificaciones, y también sobre el turismo. Y las
consecuencias no son despreciables; Fletcher indica que la erosién causada por el aumento
del nivel del mar afecta al 70% de las playas de arena mundiales [99]. Adicionalmente,
las playas pueden erosionarse de 50 a 200 veces la tasa de incremento del nivel del mar,

como fue propuesto por Bruun en 1962 [71].

6. En zonas de marismas o cercanas a la costa, se produce una variacién de la frecuencia
de inundaciones, tanto permanentes como ocasionales, dependiente del gradiente local.
Los principales afectados por estas modificaciones son el ecosistema y las poblaciones y

construcciones humanas de estas zonas.

7. Finalmente, se producirfan modificaciones en las condiciones hidrometeorolégicas, como

viento, olas y frecuencia de tormentas.

Los puntos anteriores son muy similares a la clasificacién de los efectos fisicos de una subida
del nivel del mar dada por Nicholls y Leatherman en 1994 [194, 71], que distinguieron las cinco
categorfas siguientes: erosién de playas y acantilados, aumento de inundaciones y danos por
tormentas, inundacién de zonas bajas, intrusién de sal en acuiferos y aguas superficiales y tablas
de altura del nivel del mar mayores.

Por otra parte, sefialamos que existen estudios que afirman que si el nivel del mar variara
en una zona 30 cm, la variacién de la lfnea de costa, teniendo en cuenta la pendiente media de
0.7% de la plataforma continental, serfa de 30 metros o mas, cantidad 100 veces superior a la

anterior, a no ser que se tomen medidas adicionales para evitarlo [172].
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En general, la mayoria de los estudios existentes sobre las consecuencias de una variacién
del nivel del mar tratan el problema de una subida, porque esta es la tendencia actual y porque
sus consecuencias son mds dificiles de resolver, tanto a nivel humano como econémico. Las
principales consecuencias de una subida del nivel del mar sobre el entorno, son: aumento de
las inundaciones, aumento de la erosién y una mayor intrusién de agua salada en estuarios y
acuiferos [113, 129]. Sin embargo, no hay que despreciar las otras consecuencias como intrusién
de agua salada en estuarios y acuiferos subterrdneos, destruccién de marismas costeras o una
mayor frecuencia de dafios por oleajes. Citamos que existen otras consecuencias originadas por
las anteriores, como un decremento de la altura del oleaje si los vientos permanecen constantes
debido al aumento de la profundidad. Por otra parte, si es un cambio climético lo que produce
las variaciones del nivel del mar, segun sefialan algunos autores [112], se puede esperar un
incremento de las tormentas, significando erosién costera considerable y la intrusiéon de agua

ocednica en zonas deprimidas que ahora mismo estdn emergidas.

Los efectos ecolégicos dependen de la respuesta del medio natural. La informacién de
las que se dispone actualmente estd inferida de estudios geoldgicos v experimentos de campo,
normalmente como resultado de diversas intervenciones o procesos, como esquemas ingenieriles
o extraccién de minerales. Virtualmente, todos los organismos vivos han experimentado y
sobrevivido a variaciones del nivel del mar durante el Holoceno. Las poblaciones costeras
(humanas o de otros organismos) son generalmente parte de otra poblacién mayor viviendo
en zonas interiores. Las variaciones del nivel del mar, a priori, no son un problema para
estos, ya que se supone que, dentro de unos lfmites, se adaptan moviéndose con la linea de
costa. Sin embargo, existe un pequeno nimero de especies limitado al habitat de la costa,
que generalmente se aprovechan de los llamados gradientes: transicién gradual de agua fresca
a salada, de periodos secos y himedos diarios como efecto de las mareas, etc. Estas especies
también se adaptan, dentro de unos limites, a nuevas condiciones, pero con una presién cada
vez mayor en la zona costera ocasionada principalmente por las actividades humanas. Las
transiciones graduales tienden a desaparecer por lo que la supervivencia de estas especies estd
comprometida. Y no sélo de estas especies, sino también de otras que necesitan de ellas, como

por ejemplo, las aves migratorias o especies marinas que se alimentan de ellas.

Nos gustaria senalar, de forma breve, el papel de la intervencién del hombre en zonas
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costeras. Su influencia se deja sentir, principalmente, en una bajada del nivel natural de la
corteza (por extraccion de gases, agua y petréleo, ganancia de terrenos al mar, aprovechamiento
de rfos y canales), reduccién del aporte de sedimentos (como consecuencia de la construccién
de presas y de la extraccién de arena de los lechos fluviales) e interferencia en la costa (des-
trucciéon de manglares y de arrecifes de coral, transporte artificial de arena a zonas costeras y
construccién de diques y puertos). Por otra parte, el impacto de una variacién considerable del
nivel del mar sobre las actividades humanas tendrfa consecuencias sobre la vivienda, el agua
potable, sistemas de regadio, la agricultura, la pesca, la industria, el ocio y la conservacién de
la naturaleza, ademés del aumento de inundaciones en tierras bajas, pero también en ciudades
v zonas industriales. Otras consecuencias serfan cambios en infraestructuras, para posibilitar
el uso del sistema natural, como proteccién de la infraestructura (a través de diques o sistemas
de dunas), servicios de gestién de aguas (canales y acequias) y accesibilidad (como puentes
y carreteras). Como ejemplo, citamos dos casos: en Bangladesh se puede inundar, debido a
subsidencia, para mediados de este siglo, un 16-18% del territorio habitable, lo que puede afectar
al 13% del Producto Interior Bruto (PIB) y en Egipto la variacién para el mismo periodo de
tiempo puede afectar al 14-16% de la poblacién, quedando inhabitable entre en 15-19% del
territorio; el 16% del PIB puede quedar afectado [32].

Ante una variacién de nivel existen, en principio, tres estrategias que se pueden adoptar:
retirada (abandono de las estructuras en zonas ya desarrolladas, reacomodacién de la poblacién
en un nuevo emplazamiento), acomodacién a la nueva situacién (continuar ocupando zonas
vulnerables, pero aceptar una mayor peligrosidad por la nueva situacién) y proteccién (defensa
de las zonas vulnerables, especialmente aglomeraciones de poblacién, centros de actividades
econémicas y fuentes naturales). Antes de decidir qué estrategia se adopta, generalmente se
evaliian tanto los costes de las medidas a adoptar como la inversién realizada en la zona con
anterioridad y el coste que supone la instalacién, en otro emplazamiento, de las infraestructuras

perdidas como consecuencia de una variacién del nivel del mar.

Sin embargo, hay otra forma de actuacién: a través del ciclo hidrolégico. De alguna manera,
el hombre estd actuando sobre el ciclo hidrolégico y puede manejar la cantidad de agua global
de los océanos a través de depdsitos o liberacién de aguas acumuladas. La principal forma de

actuacién antropogénica es por control de aguas fluviales, que a finales del siglo XX era de 3 100
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km? [193]. Existen estudios que afirman que el 15% de la descarga anual de agua es controlada
por el hombre, aunque esta cantidad aumenta dia a dfa por la escasez cada vez mayor de agua
vy su necesidad también cada vez mayor, no sélo por el aumento de la poblacién, sino sobre todo
por el aumento de cultivos de regadio. Como ejemplo del potencial de esta medida, citamos
que si se llenara la mayor de la cuencas del mundo, la de los Arales-Caspio, de tal forma que el
nivel del mar Caspio aumentara 10 metros, esto supondria 4 420 km? de agua, lo que representa
una variaciéon media del nivel global del océano de 10 centimetros. Sin embargo, la construccién
de presas ocasiona una disminucién de la cantidad de sedimentos vertidos al mar, originando
variaciones en la morfologia de los deltas, estuarios y de su ecosistema marino, condicionando
la erosién en zonas costeras. Los deltas son zonas donde se mezclan los sedimentos marinos y
fluviales, compactdndose, y donde se puede encontrar una rica biodiversidad; los deltas de los
rios son sistemas vivos y estdn continuamente en evolucién (por ejemplo, el delta del Ebro no
existfa, tal como se conoce ahora, en la época de los romanos), por lo que una variacién del
nivel medio o variaciones en la masa de agua ocednica y fluvial producen variaciones en ellos,
como muestran los siguientes ejemplos. En el Delta del Nilo desde la construccién de la presa
de Asuén, la linea de costa ha sufrido un retroceso [170, 86]. Esto mismo se puede aplicar al
delta del Ebro, en Espana, donde a partir de obras de ingenierfa, como embalses o puertos en
zonas cercanas, el delta ha visto reducido su tamano, debido al aporte de sedimentos fluviales
vy marinos, a la vez que se produce subsidencia por la acumulacién de sedimentos. FEl delta
del Po ha evolucionado en su parte moderna sobre todo desde el siglo XVI. La subsidencia
natural por compactacién de sedimentos es del orden de 1 mm/ano, pero ya a principios del
siglo XX se produjo el hundimiento mayor de una parte considerable de tierra. Este fenémeno
de subsidencia se acentué con la extraccién de aguas con metano de 1938 a 1964; cuando se
pararon estas extracciones, la tasa de subsidencia disminuyd, aunque la parte sur del delta
estuvo afectada desde 1970 por una tasa de compactacién répida, aumento del nivel entre 5
y 20 mm/ano. En total, el hundimiento de la corteza en el ltimo siglo varfa entre 1.0 y 2.7
metros en la zona del delta [214]. Por otra parte también se puede modificar la cantidad de agua
ocednica por extraccién de agua de reservas y acuiferos subterrdneos, lo que se estd haciendo
de forma masiva con fines agricolas. La mayor parte de este agua va a parar, generalmente,

a regadios, otra parte va a la atmdsfera en forma de vapor de agua y otra parte vuelve, por
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filtraciones, de nuevo a su origen. Desde 1932 a 1986 la cantidad estimada de agua extraida es
de 7000 km? [193].

Finalmente, senalamos que una variacién global del nivel del océano no seria uniforme
espacialmente, ya que las variaciones globales estdn superpuestas a movimientos locales de la
corteza, las caracteristicas de cualquier zona costera resultan de la interaccién entre composicién
del suelo, forma de la costa, clima, corrientes ocednicas, frecuencia de tormentas, etc. Por lo
tanto, al tratar las consecuencias de una variacién del nivel del mar no se puede generalizar. A
pesar de esto, en este apartado hemos tratado de exponer las principales consecuencias de una
variacién répida, explicando sus causas y posibles lfneas de accién para paliar o amortiguar los
efectos, con el objetivo de resaltar la necesidad e importancia de una determinacién precisa del

nivel medio del océano.
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Capitulo 3

Series temporales de observacion.

Bases de datos

3.1 Introduccién. Calidad de las observaciones y nivel medio

A lo largo del capitulo anterior se ha mostrado la importancia e influencia de las observaciones
en la precisién de la determinacién del nivel medio, que no sélo depende del intervalo de ob-
servacién, aunque es evidente que se van a obtener estimaciones mas precisas si se dispone de
un mayor periodo de observacién. Los resultados también dependen de la calidad de las obser-
vaciones, determinada inicialmente por la precisién del instrumento y la existencia inevitable
de errores de medida en los datos originales, ligados al sistema de adquisicién y registro. Sin
embargo, puesto que el método utilizado en su deteccién y correccién converge, los errores
instrumentales disminuyen en iteraciones sucesivas. En consecuencia, éste no es el principal
problema. Otros factores a tener en cuenta son el conjunto de fenémenos contenidos en la senal
registrada, en algunos casos de muy dificil modelizacién, las inestabilidades e inadecuacién del
emplazamiento y la disponibilidad de los distintos pardmetros necesarios para realizar el estu-
dio. Por eso, un paso previo a la obtencién del nivel medio es la seleccién del emplazamiento,
asi como la obtencién y formacién de una base de datos, que contenga tanto observaciones

mareograficas como meteorolégicas con el menor nimero posible de errores y de interrupciones.
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La estrategia de cédlculo desarrollada a fin de analizar las variaciones relativas del nivel
medio del mar en dreas restringidas se ha basado en las caracteristicas especificas tanto de los
emplazamientos como de las series de observacién mareograficas. Asi mismo, se han tenido en
cuenta las precisiones y periodos de discretizacién de los datos proporcionados por el registro
simultdneo de los principales pardmetros meteorolégicos: temperatura, presiéon atmosférica y
viento.

Para el estudio se dispuso de dos conjuntos de observaciones mareogréficas, obtenidas du-
rante un intervalo de casi 7 anos. Por una parte, nos hemos basado en instrumentos situados en
cinco localizaciones distintas del Puerto del Musel, pertenecientes a una red establecida en 1989
por la Junta del Puerto de Gijén, con el objetivo de estudiar de forma tedrica y experimental
el comportamiento dindmico de las masas de agua dentro de las ddrsenas que configuran el
puerto. Ademés se ha dispuesto de observaciones obtenidas en la estacién secundaria, desde el
punto de vista de nuestras investigaciones, instalada en Puerto Chico, Santander. La seleccién

de estos emplazamientos se hizo por sus condiciones éptimas, segiin los siguientes criterios:

1. Estaciones situadas en regiones tecténicamente no activas. Deben ser consideradas es-
pecialmente dreas alejadas de placas tecténicas convergentes con desplazamientos verti-
cales asociados, asf como sistemas volcdnicos. La existencia de movimientos verticales
puede enmascarar fenémenos oceanograficos de larga escala y, consecuentemente, difi-
cultar la interpretacién de los resultados en caso de que no se disponga de informa-
ci6n adicional [48]. Este problema también podrfa estar presente en zonas con subsi-
dencia, levantamiento postglacial, fuerte erosién costera o acumulaciéon de sedimentos
fluviales. Al mismo, tiempo, si se dispone de largas series de observacién, esta condi-
cién posibilita contrastar, mediante la curva de variabilidad actual del nivel medio, la

existencia de un posible cambio climédtico planetario, segin afirman diversos autores

[17, 326, 113, 14, 197, 333, 194, 236, 83].

2. Es necesario un amplio rango de marea ocednica, preferiblemente en océanos abiertos,
para que sea representativa de los océanos mundiales. Esta premisa, unida a largas series
temporales con un pequeno intervalo de discretizacion, es relevante para el anélisis de

marea subsecuente. Su importancia estd unida a una determinacién precisa de un gran
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nimero de constituyentes, necesarios en la construcciéon de modelos de marea ocednica
de alta resolucién. Ademéds, si la estacién estuviera situada en aguas someras, serfa asi

posible el estudio de las interacciones no lineales de diferentes componentes de marea.

3. Una relacién significativa entre las variaciones del nivel del mar y de presién atmosféri-
ca es mds probable que exista en latitudes medias que en los trépicos [121]. En este
sentido, la zona seleccionada debe estar en latitudes medias con variaciones tfpicas in-
terestacionales de aproximadamente 60 milibares, adecuadas para un estudio correcto del

efecto barométrico invertido.

4. Si la estacién mareografica es costera, es importante que exista una regién de aguas
someras extensa alrededor de la estacién, ya que en la préctica el viento produce en la
superficie del océano un desplazamiento inversamente proporcional a la profundidad del
agua. Consecuentemente, es en estas zonas donde los modelos numéricos computacionales

mads se ajustan a los efectos del viento a lo largo de la linea de costa.

5. Finalmente, podria ser importante la disponibilidad de series temporales simultdneas co-

rrespondientes a estaciones cercanas, en orden a contrastar los resultados obtenidos.

Considerando estos criterios, la costa norte de la Penfnsula Ibérica es una zona excelente para
estudiar las variaciones relativas inducidas por fenémenos puramente oceanogréficos, como son
las mareas ocednicas y las interacciones océano-atmésfera. En particular, el drea seleccionada se
caracteriza por un régimen de marea fuertemente semidiurno, con un rango de hasta 5 metros,
adecuado para el estudio. La batimetria presenta, en las estaciones, un minimo de 7.5 metros,
que se incrementan hasta 50 metros a 3 millas vy a 100 a 6 millas. Adem4s, la composicién del
fondo es variable tanto local como regionalmente, lo que origina diferentes anomalias en conexién
con la propagacién de las ondas de marea y una compleja distribucién de las interacciones no
lineales en las principales frecuencias de todos los fenémenos.

En el Cantdbrico tienen lugar, ademads, variaciones de presién estacionales de aproximada-
mente 60 milibares y eventos meterolégicos extremos con frecuentes tormentas, especialmente
en invierno, que se superponen a los regimenes periédicos, diurnos y estacionales, de presion,

temperatura y viento. Estos fenémenos estdn asociados a vientos de considerable intensidad
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v direccién variable, fuertes variaciones de presién atmosférica y también variaciones de tem-
peratura, con una componente diurna de 10-15°C y de pequena amplitud (25-30°C) a lo largo
del ano. Adicionalmente a estas perturbaciones, se producen fenémenos hidrodindmicos locales
en periodos menores de 10 minutos, correspondientes a oscilaciones libres de las masa de agua
en el interior del puerto, inducidas por la propagacién de ondas de gravedad durante fuertes
tormentas. Por lo tanto, es posible el estudio, modelizacién y eliminacién de un amplio rango

de frecuencias.

Una vez seleccionados los emplazamientos procedimos a formar una base de datos tanto de
series de observaciéon mareografica como de pardmetros meterolégicos, cuyo disenio y estructura
l6gica serdn descritos en las secciones siguientes. En ella hemos incluido, como datos de gran
importancia para la interpretacién correcta de los resultados, las caracteristicas del emplaza-
miento y de los sensores, coordenadas, batimetria local y regional y constitucién de los fondos
submarinos. Se detallan, ademds, las condiciones de obtencién de las diversas series temporales.
En particular, es de senalar que el periodo de discretizacién de las series del Puerto del Musel a
las que se va a aplicar la metodologfa desarrollada en este trabajo es de 2 segundos, por lo que
resulta imprescindible la eliminacién de perturbaciones de alta frecuencia. De esta forma, se re-
duce considerablemente la elevada razén senal-ruido que caracteriza las observaciones ocednicas
en esta zona. La eliminacién de las altas frecuencias se realiza mediante la aplicacién de un filtro
paso-bajo, posterior al andlisis del contenido de la senal, que conserva invariantes amplitudes y
desfasajes de las componentes arménicas. Simultdneamente, se efectia la discretizacién horaria
y/o semihoraria en formato ICET. Para facilitar el almacenamiento, acceso y actualizacién del
gran volumen de datos resultante (m4s de 100 millones), asf como de los valores filtrados en las
sucesivas etapas del proceso, ha sido necesario construir un paquete de software que, junto con
los programas de tratamiento inicial, conforman la base de datos.

Antes de proceder a la apodizacién de la senal mareogréfica de las perturbaciones més
importantes, resulta necesario, ademds, aplicar distintas etapas de preproceso a las series de
observacién, en orden a eliminar en la medida de lo posible, todas aquellas fuentes de error
que interactiian entre si limitando la precisién en la determinacién de los pardmetros de los
modelos ocednicos y atmosféricos. Por este motivo, en una segunda fase, posterior al primer

filtrado de los datos, se procedié a la interpolacién de lagunas y correccién de errores groseros.
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La importancia de esta etapa para estudios del nivel medio no sélo reside en la determinacién
con mayor precisién de los pardmetros de los distintos modelos, sino también en la necesidad de
obtener series sin desplazamientos del datum mareografico y con el menor niimero posible de
interrupciones. Al respecto, finalmente describimos la metodologia que hemos desarrollado para
la interpolacién de interrupciones de varios dias de longitud, asi como la correccién de errores
no detectados por métodos cldsicos. Se trata de un método combinado de ajuste polinomial
vy andlisis de regresién que, a pesar de su simplicidad, ha proporcionado excelentes resultados

frente a los objetivos planteados.

3.2 Descripcién de las bases de datos

En esta etapa de nuestras investigaciones hemos utilizado como base para el desarrollo de
una metodologia que permita una determinacién local precisa del nivel medio del océano, las
observaciones mareograficas realizadas en cinco estaciones situadas en el Puerto del Musel de
Gijon, cedidas para este estudio por la Junta del Puerto, y que fueron denominadas E1, E2,
E3, Bl y B3. Dichas estaciones se instalaron con el objetivo de realizar un seguimiento en
detalle de la dindmica de las masas de agua contenidas en el interior de las dédrsenas, siendo
este el motivo de que la frecuencia de toma de datos sea de dos segundos. La instalacién en
dicho emplazamiento de tres equipos mareograficos automdticos, controlados por ordenador,
con un servicio de mantenimiento continuado y periédicamente calibrados, nos ha permitido
disponer de un conjunto de series de observacién de gran calidad en una regién de elevado interés
oceanografico. Estas observaciones han sido complementadas con las obtenidas por el Instituto
Espanol de Oceanografia en la Bahia de Santander. El intervalo de observacién comprende

desde el 1 de enero de 1988 hasta el 20 de mayo de 1994, con una longitud total de 2332 dias.

En la base de datos formada con las observaciones mareograficas y de pardmetros meteo-
rolégicos, que describimos a continuacién, se incluyen, ademés de las observaciones, una serie
de programas de aplicacién necesarios para el tratamiento inicial de los datos, como son la
discretizacion de las series en funcién de las frecuencias a analizar, la asignacién de tiempos,
introduccién de calibraciones, transformaciéon de unidades de medida o reduccién al nivel del

mar de la presién atmosférica.
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3.2.1 Observaciones mareograificas

El Puerto del Musel fue construido en la ensenada limitada por el Cabo de Torres y el Cerro de
Santa Catalina, conocida popularmente como la Concha de Gijén. La compleja estructura de
las ddrsenas que configuran el Puerto del Musel puede verse en la figura 3-1. Esta estructura
modifica la reaccién del océano local ante diversos fenémenos, en frecuencias que van desde
segundos hasta muy largos periodos y, ademés, determina la generaciéon de oscilaciones libres
durante los fuertes temporales imperantes en el Cantdbrico. Su amplitud puede llegar a ser en
condiciones extremas de varios metros.

La principal proteccién estd constituida por el Dique Principe de Asturias, un espigén de
1550 metros en direccién casi este-nordeste oeste-sudoeste, en cuyo extremo exterior fue situada
la estaciéon Bl y siendo emplazada en su parte interior la estacién 1. En otro de los muelles
principales, el muelle de la Osa, estd situada la estacién B3. El resto de las estaciones, E2 v E3,
estdn situadas en el interior de las ddrsenas del puerto. En la figura 3-1 se aprecia, asi mismo, la
batimetria del puerto y de sus zonas préximas que, debido a la existencia de numerosos arrecifes
v bajos, es complicada. La profundidad de la ensenada, con la excepcién de dichos bajos, va
creciendo de forma bastante regular. Por otra parte, el fondo de la cuenca estd constituido casi
exclusivamente, con excepcién de los bajos, por arena y piedras, dominando la primera.

Los sensores de presién con que se han obtenido las series mareogréficas fueron instalados en
cinco emplazamientos distintos (figura 3-1) a lo largo de dos etapas sucesivas, permaneciendo
fija la estacién E2, a fin de servir de referencia. Su instalacién se inicia en 1989, obteniéndose
los primeros datos ttiles en Junio de 1990. Desde esta época estuvieron instalados un minimo
de dos sensores y un médximo de tres. Primero estuvieron en funcionamiento las estaciones El,
E2 y E3, trasladdndose posteriormente dos sensores a los emplazamientos Bl y B3; en la figura

3-2 se puede observar la distribucién en el tiempo de las diferentes series, asi como su longitud.

Una sexta estacion, denominada C1 (figura 3-1), fue situada a principios de diciembre de
1991 en los muelles de Rendiello, en el interior del puerto. El anélisis de sus 363 dfas de obser-
vacién iniciales de medidas horarias muestra grandes errores cuadraticos medios, principalmente
en las banda semidiurna, asi como constantes de marea anémalas, no coherentes con las del

resto de estaciones. Un estudio mds profundo del problema instrumental, muy relacionado con
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Figura 3-2: Longitud de las series de observacién mareogréficas.

la compensacién externa de presién, nos permitié explicar estas anomalias: debido a que un
sensor no compensado de presién no puede detectar efectos inversos de variaciones de presién
atmosférica, se introdujeron perturbaciones probleméticas de cardcter aperiédico. Estos resul-
tados hicieron que se desechara un anélisis posterior conjunto con las otras series de observacién
mareogréificas. Sin embargo, estas observaciones se mostraron muy ttiles en nuestro estudio,

va que permitieron comprobar la eficacia de nuestras técnicas de preproceso y analisis.

Cada sistema de adquisicién mareografico estd formado por equipos automaticos, cuyo ele-
mento principal es un sensor de presién Paroscientific de la serie 1000. El transductor de presién
proporciona dos senales; la primera corresponde a la presién de la columna de agua de seccién
unidad y altura variable sobre el sensor, compensada de presién atmosférica, y la segunda al
sensor interno de temperatura utilizada por el propio sistema para calcular la compensacién de
temperatura del fondo en el rango comprendido entre -54°y 100°C. El equipo consta también

de un PC, un cable especial de profundidad con conductor interior permeable para la compen-
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sacién de presién atmosférica, una fuente de alimentacién para el sensor de presién y un sistema
de interconexién entre los distintos médulos.

El software proporcionado por la empresa responsable de los sensores incluye los programas
de adquisicién de datos, ficheros conteniendo los valores asignados a las variables que definen las
condiciones iniciales y un sistema de autoarranque. El programa ejecutable que dirige la toma
de datos se denomina ONDALARG (figura 3-3). Teniendo en cuenta la densidad media del agua
del océano Atldntico nor-este y la aceleracién local de la gravedad, el sistema de adquisicién
de datos proporciona la conversién de unidades de presién a centimetros de elevacién de la
superficie. Para ello, utiliza los valores de calibracién internos del sensor y un factor, que
permite modificar estos valores en funcién de la salinidad y/o de las calibraciones, obtenidas
mediante la relacién entre los valores medidos por referencia visual y los proporcionados por el
sensor. Asi, las calibraciones periédicas llevadas a cabo produciendo un desplazamiento vertical
conocido en el sensor linealiza la respuesta del transductor. La precisién final obtenida es de
4+0.5 cm. Por otra parte, la principal caracteristica de este sistema de adquisicién de datos
es un intervalo de toma de datos de 2 segundos, lo que permite estudiar un amplio rango de
frecuencias.

En un fichero de texto denominado CONDINIL.OLG figuran las condiciones de la toma
de datos: lugar de instalacién del sensor, intervalos de muestreo y de grabacién de datos,
unidades de medida elegidas, posicién de las marcas horarias y los pardmetros que determinan
la representacion gréifica. Su contenido, junto con los pardmetros de calibracién y correccién de
cero, se graban al inicio de cada fichero de datos.

La lectura de la informacién almacenada en los ficheros diarios de datos originales es reali-
zada mediante el programa PMMPRES, facilitado por la empresa responsable del equipo. Este
programa genera un fichero ASCIIL, por cada conjunto de archivos secuenciales almacenados
en el disco del sistema, muestra la representacién grifica de los datos procesados durante la
ejecucién y ademds puede realizar medias mdéviles, promedios y aplicar filtros paso-alto y paso-
bajo, lo que ha resultado muy 1til para el estudio y eliminacién de perturbaciones de alta

frecuencia.

Después de haber creado los ficheros que contienen las observaciones, el siguiente paso

es la discretizacién de la senal, en orden a realizar un andlisis tanto de las perturbaciones
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Figura 3-3: Estructura de la base de datos mareografica.
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de alta frecuencia como de mareas ocednicas. Este proceso se realiza con la ayuda de dos
programas desarrollados con este objetivo [45]: SELDIS y HOMSER. El primero discretiza las
series mareograficas, seleccionando los datos a intervalos prefijados en funcién de las frecuencias
a analizar. Ademaés elimina archivos erréneos, determina la fecha juliana y ajusta al formato
internacional de marea cada serie parcial, asignando tiempo universal al conjunto de la serie
de observacién. El programa HOMSER enlaza las distintas series parciales, sefializa lagunas y
elimina archivos solapados o vacios, a la vez que incorpora los cédigos del formato internacional
de marea y almacena las series de observacién discretizadas y homogeneizadas en formato
internacional de marea. Finalmente, el programa DESP efectiia la deteccién y correccién de
errores en tiempo.

En la tabla 3-1 puede observarse, para cada estacién del Puerto del Musel, la época central y
la longitud total del intervalo de observacién, el niimero de dfias 1itiles observaciones, el niimero
de bloques y el mimero de datos obtenidos. Llama la atencién la magnitud del niimero de datos
obtenidos, debido a que el intervalo de toma de datos es de 2 segundos; estos datos son reducidos,
tras la eliminacion de las altas frecuencias, durante las primeras etapas del preproceso. Por otra
parte, se aprecia que, debido a problemas asociados al mantenimiento de los equipos, presentan
una gran cantidad de interrupciones, que serdn corregidas, en gran parte, durante la etapa de

preproceso mediante la aplicacién de métodos numéricos de interpolacion.

Estacién Fpoca Longitud N7dias N°bloques | N°datos
central intervalo registrados
E1 24-11-90 | 3425 279 19 12 052 800
E2 26-09-92 | 1262 919 23 39 700 800
E3 08-08-91 | 404.5 317 12 13 694 400
B1 26-09-92 | 785.5 634 37 27 777 600
B3 01-10-91 | 245.5 207.5 10 8 964 000
Total 3040 2365.5 102 189 600
Tabla 3-1.

Por otra parte, han sido determinadas las coordenadas de las cinco estaciones mediante

técnicas GPS diferencial, utilizando como referencia el vértice geodésico del Cabo de Penas

93



de la Red Geodésica de Primer Orden [45]. En la tabla 3-2 se muestran estas coordenadas,

asi como la batimetria de los puntos de instalaciéon de los sensores, informacién que ha sido

facilitada por la Junta del Puerto.

Estacién | Latitud Longitud Batimetria

E1 43°33’59.0” N | 5°41°27"W | 20 m

E2 43°34°09.0” N | 5°41’58”W | 8 m

E3 43°33’50.0” N | 5°41’58”W | 8 m

B1 43°34’18.5” N | 5°40°30”"W | 21 m

B3 43°33’22.0” N | 5°41°05”"W | 10 m
Tabla 3-2.

Finalmente, en la base de datos mareografica de Gijén estan incluidas observaciones relativas
a oleaje registrado a una milla de la costa de Gijon, cedidas por la Junta del Puerto, que fueron
obtenidas entre julio de 1993 y mayo de 1994. Estas observaciones comprenden la altura media
de las olas observadas durante 20 minutos, el valor promedio de las cinco olas més altas o altura
significativa y la altura méxima, todas en milimetros, asi como periodo medio de todas las olas
v periodo medio de las olas significativas, ambos en centésimas de segundo.

Las observaciones mareograficas del Puerto del Musel fueron complementadas con una serie
temporal obtenida en Santander. No existe, practicamente, coincidencia en el tiempo de las
series (figura 3-2) y, ademés, no se dispone de un registro simultdneo de pardmetros climéticos,
va que la estacién meteorolégica més cercana a nivel del mar se encuentra en Parayas, y el
Observatorio Meteoroldgico estd emplazado en la zona alta de la ciudad. Sin embargo, a pesar
de no poderse realizar un estudio igual al de las estaciones del Puerto del Musel, la inclusién de
las observaciones de esta estacién auxiliar estd justificada por dos razones. Por una parte, estd
situada en un emplazamiento de caracteristicas batimétricas a nivel regional distintas, lo que
permite generalizar el estudio que se realiza en este trabajo. Ademds. Santander es la estacién
mas cercana a Gijén incluida en el banco de datos RLR del PSMSL, base principal del estudio
del nivel medio a partir de medias mensuales.

Para este estudio disponemos de las observaciones obtenidas entre el 1 de enero de 1988 y

el 13 de diciembre de 1989. El maredgrafo fue instalado en 1947 por el Instituto Espanol de
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Figura 3-4: Puerto de Santander dentro de la bahia y localizacién de la estacién.

Oceanograffa y estd situado en la Bahia de Santander, a la entrada de la ddrsena de Puerto

Chico (figura 3-4), siendo sus coordenadas

o = 43°27 40'N

A = 03747 30"W

Las observaciones del puerto de Santander fueron obtenidas con un mareégrafo de flotador, que
registra el nivel del mar sobre un sistema de registrador de tambor con una capacidad para 10
dfas por banda, bandas que fueron digitalizadas [45] con un periodo de discretizacién horario,
por lo que no presentan perturbaciones de alta frecuencia y no es necesaria una discretizacién
menor de las observaciones. Sin embargo, es claro que las observaciones fueron corregidas de

errores groseros, y que se estudié la interpolacién de lagunas de las mismas.
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3.2.2 Observaciones meteorolégicas

Por otra parte, para poder analizar los desplazamientos verticales del océano no originados
por las fuerzas de mareas, es necesario disponer del mayor nimero posible de informacién
sobre pardmetros meteorolégicos. La obtencién de pardmetros climéticos es uno de los mayores
problemas que hemos encontrado para formar la base de datos global, debido a la gran diversidad
de fenémenos meteoroldgicos a considerar. A lo anterior se une la necesidad de disponer de datos
horarios, ya que el estudio de las interacciones océano-atmadsfera se realiza a partir de los residuos
horarios obtenidos una vez apodizada la marea ocednica. Esto no siempre ha sido posible, ya
que en muchos casos la toma de datos no estd automatizada y los organismos responsables
proporcionan solamente informacién a horas sinépticas de observacién meteorolégica.

La procedencia de los datos meteorolégicos para la formacién de la base de datos (figura 3-5)
ha sido muy diversa. Por un lado, hemos dispuesto de datos de presién atmosférica, temperatu-
ra, direccién e intensidad media y méxima del viento, precipitacién y humedad relativa cedidos
por la Junta del Puerto y por el Observatorio Meteorolégico de Gijén. Por otro, el Instituto
Meteorolégico Nacional nos ha proporcionado datos tanto de los pardmetros anteriores como
de otros pardmetros (nubosidad y altura de nubes) en la estacién de Gijén. En algunos casos
ha sido, ademéds, necesaria la digitalizacién o la reduccién al nivel del mar si los datos no han

sido tomados en la estaciéon mareogréfica o si éstos no estdn en formato digital.

Las observaciones de presién atmosférica han sido obtenidas de dos fuentes distintas. Por
una parte, hemos dispuesto de bandas de presiéon correspondientes a un barégrafo aneroide
y, por otra, disponemos también de observaciones horarias en formato digital obtenidas en el
puerto.

Las bandas de presién fueron digitalizadas tomando un intervalo de discretizacién de 1 hora
para el periodo comprendido entre el 1 de octubre de 1990 y el 15 de diciembre de 1991 (figura
3-6). Esta digitalizacién se ha realizado con el programa DIBAS (A.G. Camacho, comunicacién
personal) y ha sido llevada a cabo en nuestro centro; este programa genera, ademds, ficheros
en codigo ASCII, estando los datos expresados en décimas de milimetro. Durante el proceso de
digitalizacién se produjeron variaciones del origen del sistema de referencia, que fueron poste-
riormente corregidas. La transformacién de unidades de digitalizadora a milimetros de mercurio,

efectuando ademds una transformacién de coordenadas esféricas a lineales, se ha realizado con
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Figura 3-5: Estructura de la base de datos meteorolégica.

el programa PROCAL, que hemos desarrollado al efecto [107]. Ademds, el barégrafo registrador
ha sido comparado con un barémetro de mercurio patrén a intervalos de, aproximadamente, 6
horas. Por otra parte, el instrumento al que corresponden las bandas estd situado a una altura
de 9.826 metros, siendo necesario, pues, reducir los datos al nivel del mar, lo que se ha realizado
mediante el programa TRATDA, con la ayuda de la temperatura atmosférica. Un esquema de
este proceso se representa en la figura 3-5.

Adicionalmente a las observaciones anteriores de series discretizadas, también hemos dis-
puesto de observacién cada 10 minutos de presién atmosférica, obtenidas en el puerto desde el
30 de octubre de 1991 al 12 de noviembre de 1994, que fueron cedidas por la Junta del Puer-
to. Debido a la situacién de la estacién, no ha sido necesaria una reduccién al nivel del mar,

aunque s una transformacién a formato internacional de mareas, tras la discretizacién horaria.
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Figura 3-6: Extensién temporal de las observaciones meteorolégicas.

La precisién de estas observaciones es de +0.1 milibares. Las observaciones horarias de presién
presentan una variacién media anual de més de 60 mb.

La Junta del Puerto, mediante sensores calibrados instalados en el Musel y cubriendo gran
parte de las observaciones mareogréaficas, también obtuvo medidas cada 10 minutos de otros
parédmetros meteorolégicos durante el intervalo comprendido entre el 30 de octubre de 1991 y
el 12 de noviembre de 1994 (figura 3-6). Fue necesaria una transformacién del formato en que
nos fueron proporcionados al formato estdndar de marea, lo que se realizé con el programa
TRATDA. Los pardmetros cedidos por este organismo fueron temperatura, direccién e intensi-
dad media y maxima del viento, precipitaciones y humedad relativa. En concreto, la precisién
de las observaciones de temperatura es +0.01°C. Los registros de temperatura muestran una
variacién estacional de unos 25°C y una componente diurna 57 de méas de 2°C, amplitudes no
muy grandes y rangos extremos de variacién diaria en torno a 15°C, como es tipico de la costa

norte de la Peninsula Ibérica.
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Por otra parte, las observaciones de intensidad del viento poseen una precisién de £1 mm/s
v la direccién, dada desde el Norte y en sentido retrégrado, de un grado sexagesimal. Ademaés,
estos pardmetros fueron reducidos a sus componentes en las direcciones norte y oeste (figura
3-5).

Los valores de las precipitaciones se refieren a valores acumulados en el periodo de medida y
su precision es de =1 centésima de mm. Y, finalmente, la humedad relativa observada es el valor
instantdneo en el momento de la toma del dato, y la precisién de la observacién de centésimas

de tanto por ciento.

Asf mismo, el Instituto Nacional de Meteorologia nos proporcioné observaciones de presion,
temperatura, direccién e intensidad del viento, nubosidad, clase de nubes y altura de las nubes
bajas y precipitacién de los anos 92 y 93 (figura 3-6). Ademds, se incluyen temperaturas
méximas y minimas diarias e intensidad méaxima del viento diaria. FEstas observaciones, en
formato SYNOP, fueron obtenidas a las horas sinépticas de observacién, en cinco intervalos
diarios no equidistantes: alas 6,9, 12, 15y 18 horas. Mostraron gran utilidad para la reduccién
de observaciones. La altura de las nubes bajas estd expresada en metros y la nubosidad total

viene dada en octavos.

3.3 Eliminacién de las perturbaciones de alta frecuencia. Dis-

cretizacion de las series del Puerto del Musel

Las perturbaciones de alta frecuencia son, quizds, junto con la marea, las variaciones de nivel
mads espectaculares de la superficie libre del océano, debido a la magnitud que pueden alcanzar
estas oscilaciones. A diferencia de los fenémenos de marea, estos desplazamientos de las masas
de agua no se manifiestan todos ellos como una funcién continua del tiempo. Por otro lado,
aunque tienen lugar en todo el espacio y durante intervalos de tiempo de muy diferente longitud,
tanto su periodo como su amplitud son variables, dependiendo de las fuerzas que los originan y
de las condiciones locales. Asi, en dias de calma el oleaje es practicamente inapreciable, durante
temporales puede superar los 14 m de altura debido tanto a la fuerza del viento como a las
interacciones con el fondo y existen tsunamis que alcanzan los 20 m en zonas préximas a la

costa.
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Distintas fuerzas perturbadoras originan los desplazamientos periédicos de alta frecuencia de
la superficie libre del océano, como pueden ser el viento, variaciones de densidad o movimientos
bruscos de la corteza. La accién del viento ocasiona un movimiento de las particulas, debido,
principalmente, a la transferencia de energia de la atmdsfera al océano, al rozamiento de ésta
con la superficie libre, a la fuerza restauradora de la gravedad interna de la Tierra y a la friccién
con el fondo. Aunque se trata de un fenémeno superficial, sus efectos se pueden detectar en
capas mas profundas. Sus caracteristicas varian en funcién de la batimetria y segin actie la
fuerza que las ocasiona instantdnea o continuamente. Las perturbaciones de mayor amplitud
estdn originadas normalmente por fuertes temporales, movimientos sismicos o desprendimientos
de rocas o hielos en el litoral. Aun sin darse demasiado frecuentemente tienen gran importancia,
puesto que pueden ocasionar grandes catdstrofes en zonas préximas a la costa. Se producen
también ondas de gravedad internas, debido a diferencias de densidad en las capas inferiores del
océano. Finalmente, las ondas de mayor frecuencia que se originan en el océano son las ondas

capilares, siendo ademés su amplitud muy pequena.

En la propagacién de las perturbaciones de frecuencia superior a la de marea intervienen
distintos factores, como fuerza generadora, amplitud y longitud de onda o profundidad de la
cuenca. Ademds, debido a la complejidad de las miiltiples interacciones y, en algunos casos, a
la falta de informacién sobre los pardmetros que intervienen en la formacién de los distintos

fenémenos, su modelizacién para una posterior prediccién resulta practicamente imposible.

Los equipos instalados en el Puerto del Musel, con los que se han obtenido las observaciones
principales utilizadas en este trabajo, tienen una frecuencia de toma de datos de dos segundos,
permitiendo, por lo tanto, analizar las perturbaciones de alta frecuencia, a excepcién de las
ondas capilares. La eliminacién de éstas de la sefial mareografica antes de realizar un anélisis
de marea para su modelizacién y apodizacién resulta necesaria, en orden obtener una mayor
precisién en la determinacién de las constantes arménicas. A pesar de la complejidad de la
modelizacién de estos fenémenos, es posible su eliminacién efectuando un analisis de frecuencia y
un filtrado posterior. Su eliminacién del registro mareografico obtenido se lleva a cabo mediante
la aplicacién de filtros paso bajo, quedando intactas otras frecuencias, dentro del orden de

precisién de las observaciones.

Al estar Gijon situado en una cuenca abierta, las perturbaciones de alta frecuencia son
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de gran magnitud; debido al periodo de discretizacién pueden ser detectados en las series de
observacién. La amplitud de estas perturbaciones es muy variable. Aunque, en término medio,
es del orden de 10 cm, en dfas de calma es préacticamente inapreciable y en dias de temporal
su altura ha superado el metro a lo largo de la serie de observacién. Esto puede observarse en
las figuras 3-7, 3-8 y 3-9, donde se representan los datos obtenidos en la estacién Bl cada 2
segundos en los dias 17 de agosto, 6 de septiembre y 4 de noviembre de 1991, respectivamente.
En el primero de estos dias se puede observar el oleaje medio de la estacién Bl a lo largo de
la serie de observacién; el segundo corresponde a oleaje apenas detectable, mientras que en el

tercer dia el oleaje es de amplitud considerable, siendo ademés esta amplitud variable.

El analisis de Fourier de las observaciones se ha efectuado mediante el programa FUMAG
[8] ¥ en las mismas figuras se presentan los espectros correspondientes al andlisis de los tres dias
elegidos como representativos. No se aprecian periodos superiores a 22.5 s, que corresponden
a los valores extremos tedricos establecidos de hasta 14 s para las olas de viento y 23 s para
el mar de fondo. En estas gréficas se pone de manifiesto, ademads, que en dias de temporal el

periodo de las perturbaciones de alta frecuencia significativas es mayor que en dfas de calma.

Por otra parte, en las observaciones mareograficas del Puerto del Musel fueron, asi mis-
mo, detectadas oscilaciones libres en el interior del puerto, con amplitud decreciente debido a
la fuerza eldstica restauradora [45]. Estas ondas internas estdn asociadas a fenémenos meteo-
rolégicos extremos y su efecto se deja sentir principalmente en la estacién E2. Fueron eliminadas

de forma conjunta con las perturbaciones de alta frecuencia.

Al efectuar el anslisis de la senal se ha observado que no existen arménicos de amplitud
significativa entre los propios de las perturbaciones de alta frecuencia y las oscilaciones libres
arriba indicadas y los octodiurnos de marea. Por lo tanto, es posible la eliminacién del oleaje,
una de las principales fuentes de ruido. El filtro 6ptimo que realiza este proceso [45] es una
simple media mévil 151, que elimina los periodos inferiores a 10 minutos y 4 segundos; el filtrado

se ha efectuado con el programa PMMPRES, descrito anteriormente.

La media mdévil, técnica ampliamente empleada tanto para la prediccién como para el filtrado
en series temporales, es un método no paramétrico, ya que no se presta atencién a la estructura
estocdstica de la poblacién de la que se han extraido las observaciones [11]. Este procedimiento

puede concebirse como el resultado de ajustar una tendencia lineal a cada n puntos consecutivos
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Figura 3-7: Observaciones realizadas en la estacién Bl el dia 17 de agosto de 1991, su espectro
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Figura 3-8: Observaciones realizadas en la estacién Bl el dia 6 de septiembre de 1991, su
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de la serie temporal y tomar en cada ajuste tinicamente el punto central de la recta para “alisar”
la serie original [200]. La base tedrica de la media mévil estd en los resultados obtenidos por
Wold en 1938, que demostré que todo proceso estocdstico débilmente estacionario (media y
varianza constantes, covarianza constante, pero igual para los mismos incrementos de ¢) de
media 0, 2z¢, que no contenga componentes deterministas, se puede escribir como una funcién

lineal de variables aleatorias incorreladas {a;}

2t = ag +Pyae 1+ Poar o + ...

para cada instante ¢ y donde a; es un proceso de ruido blanco, es decir, su esperanza es cero,
su varianza es constante y a; y a;_, estdn incorreladas para cualquier k& [209]. Debido a que la
senal mareogréfica se puede considerar, para intervalos no grandes de tiempo, como un proceso
débilmente estacionario y que se puede suponer que el oleaje es ruido blanco, parece adecuado

aplicar un filtro media maévil.

Sin embargo, se debe elegir una longitud del mismo, ya que no existe un dnico método de
media mévil, sino tantos como mimero de términos considerados. La eleccién de 151 datos
como longitud del filtro se debe a que mejora sustancialmente los errores cuadraticos medios
de los andlisis de marea, elimina dnicamente las frecuencias que parecen estar identificadas,
la distorsién en amplitud de los arménicos de marea es inferior a la precisién de las observa-
ciones y, al ser realizado el filtrado por el programa de lectura de los archivos originales del
sistema de adquisicién de datos, se introduce un menor desfasaje al realizar posteriormente la
discretizaciéon. El resultado obtenido al aplicar este filtro a algunos dias elegidos de la serie
B1 puede observarse en las figuras 3-7, 3-8 y 3-9. Los anélisis de frecuencia de los resultados
obtenidos tras la aplicacién de este filtro y los andlisis posteriores minimos cuadrados confirman

la idoneidad del filtro elegido, a pesar de su simplicidad.

Para ilustrar la necesidad de esta etapa, hemos comparado los datos cada 2 segundos
obtenidos el 4 de noviembre de 1991 en la estacién B1 con un intervalo de discretizacién horaria
antes y después del filtrado de las altas frecuencias (figura 3-10). En esta grafica se pone de
manifiesto que, la obtencién de un modelo de marea antes de eliminar las altas frecuencias

supone un mayor error en la determinacién de las constante arménicas, perdiéndose por lo
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Figura 3-10: Discretizacién horaria antes y después del filtrado de las altas frecuencias.

tanto, precisién en la determinacién del nivel medio. Como puede observarse, a pesar de que
el registro no ha sido obtenido en condiciones de temporal, la magnitud de los desplazamientos

verticales de alta frecuencia es considerable, sufriendo fuertes variaciones con el tiempo.

El siguiente paso es la discretizacién de la serie obtenida. Segun el conocido resultado, si se
quieren separar en la senal los periodos superiores a ', entonces el periodo de discretizacién debe
ser menor que T'/2. Como las componentes de menor periodo que se pueden separar en marea
ocednica son las octodiurnas, es suficiente un periodo de discretizacién de 1.5 horas. Ademaés,
eligiendo una observacién cada 0.5 horas no se obtiene mayor precisiéon en la determinacién de
las constantes armdnicas, aumentdndose por el contrario el tiempo necesario para realizar el

andlisis [174]. Por lo tanto, hemos elegido un intervalo de discretizacién de una hora.
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3.4 Deteccién de errores groseros. Interpolacién de lagunas

Durante el proceso de toma de datos se pueden producir problemas asociados al mantenimiento
del sensor, como por ejemplo, el cambio periédico de los discos del sistema, calibraciones del
sensor o fallos en el sistema de alimentacién. Debido a esto, se pueden encontrar en la serie
mareografica bruta diversos datos erréneos y lagunas, siendo necesario, por lo tanto, en la etapa
de preproceso la deteccién de los errores groseros y la interpolacién de interrupciones en la serie,
si fuese posible. La correccién de los errores groseros se ha efectuado después de comprobar
que existia una evidencia del mal funcionamiento del sensor, para no distorsionar o eliminar
desplazamientos verticales que correspondan a otros efectos perturbadores de la superficie libre
del océano. La interpolacién de lagunas, cuando sea posible, es una etapa primordial, debido a
la necesidad de tener una serie continua de la mayor longitud posible, tanto para obtener mayor
nidmero de componentes, amplidndose el rango de frecuencias que pueden ser discriminadas en
el andlisis de Fourier, como para la determinacién del nivel medio del océano.

En esta primera etapa se localizaron en las distintas series diversos tipos de anomalias,
que por sus caracteristicas, no parecfan corresponder a perturbaciones del océano. Uno de
los problemas encontrados fueron errores en tiempo, causados por la utilizacién de distintas
escalas artificiales de tiempo en un mismo registro, originando desfasajes en los constituyentes
de marea. Este tipo de errores se puede solucionar con el programa DESP [45], que efectiia la
correccién de los errores en tiempo asignando TU a todas las lecturas horarias. Atun asi, no
siempre ha sido posible la correccién de este tipo de problemas, habiéndose tenido que eliminar
datos. Otro problema, especifico de las estaciones Bl y E3, deriva de la instalacién del sensor y
estd debido a que en periodos de marea excepcionalmente bajas o de oleaje excepcionalmente
fuerte, el sensor queda por encima de la superficie instantdnea del océano, perdiéndose los
datos correspondientes a los minimos. Adema4s, la respuesta del sensor para una capa de agua
de poco espesor es no lineal, por lo que los datos obtenidos son erréneos. Estos datos han sido
interpolados, ya que la interrupcién y la deformacién ocasionadas tienen, generalmente, una
longitud que ha permitido la correccién por este procedimiento. Un tercer problema, encontrado
durante el mes de enero de 1992, ha sido la existencia de una bajada brusca de los tltimos 3
datos de cada fichero de datos, siempre de la misma magnitud, no correspondiendo ademds estos

tres datos a ninguna hora. Este problema estd, pues, ocasionado por un error en el sistema
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de adquisicién de datos y estos valores no resultan validos. Se ha solucionado desarrollando el
programa SDGM a partir del programa de seleccién de datos horarios para que detecte este

error y lo corrija autométicamente.

La deteccién de errores groseros se efectiia normalmente mediante un programa, llamado
MT36, desarrollado en el ICET (International Center of Earth Tides), basado esencialmente
en la aplicacién de dos filtros sobre intervalos de 48 horas. Este programa aplica, en primer
lugar, el filtro minimos cuadrados DM47 de De Meyer, que elimina las frecuencias superiores
a 0.15 ciclos/hora, equivalentes a los periodos inferiores a 7' = 6.66 horas, periodo inferior
al de las terciodiurnas. Calcula asi la diferencia entre valores observados [; y filtrados lZ-D M
estimando la magnitud de los errores. En segundo lugar, el programa MT36 determina el nivel
de ruido y el valor de las correcciones de deriva por el método de Lecolazet, aplicando su filtro
Zir’/Q : [Zir’/QZ6 (Ya — Y5/2)], que elimina todas las ondas de marea y la deriva instrumental,
opcionalmente, basdndose en las propiedades de selectividad de las combinaciones lineales de

coordenadas. La interpolacién de lagunas de una o dos horas se puede, asimismo, efectuar

aplicando este método. Pero para interrupciones de més horas, este método no es apropiado.

Tanto el método de De Meyer, como otros métodos estdndar que se utilizan en la deteccién
de errores, como el de Nakai o Labrouste, estdan planificados para mareas terrestres, donde las
componentes significativas de menor periodo son las terciodiurnas, eliminando sélo periodos
mayores que estos. En mareas terrestres no son significativas las interacciones no lineales,
va que debido a que la Tierra sélida se comporta como un medio infinito, el efecto de las
discontinuidades de Conrad y Mohorovich es précticamente inapreciable. Sin embargo, si que
es apreciable el efecto ocednico indirecto y la resonancia con el nicleo. Pero en el océano,
debido a la discontinuidad existente en el limite entre éste y el fondo, tienen lugar armdénicos
en nuevas frecuencias, amplificindose ademads los ya existentes. Hsto se puede observar al
realizar un andlisis de Fourier del residual obtenido I;— lZ-D M " va que se aprecian claramente dos
periodos que no han sido eliminados, y que corresponden a las componentes cuartodiurnas y a
las sextodiurnas (figura 3-11). Por lo tanto, se puede concluir que estos métodos no son pues

6ptimos para la deteccién de errores en mareas ocednicas.

Ademds, las condiciones de los modernos Sistemas de Adquisicién de Datos (DAS) permiten

unos menores periodos de discretizacién, que actualmente se sitiian entre los 2 segundos y los
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Figura 3-11: Espectro de potencia de los residuales obtenidos con el programa MT36.

10 minutos, siendo anteriormente de 1 hora o, como méximo, de 0.5 horas, al ser registros
normalmente analégicos. Esta circunstancia posibilita la obtencién de mejores resultados en la
interpolacién de lagunas que los obtenidos con los filtros de De Meyer o Nakai, a partir de la

aplicacién de métodos numéricos que utilicen las nuevas caracteristicas de las series.

Sobre la base de lo anteriormente descrito, se han desarrollado y contrastado un conjunto
de programas de interpolacién numérica mediante un ajuste a una funcién polinomial de grado
variable. A este respecto, el primer problema planteado es la determinacién del nimero de
datos que se utiliza para la aproximacién y del grado del polinomio, para lo que nos hemos
apoyado en la expresién del desarrollo arménico del potencial astronémico de mareas, relacién
que debe verificar teéricamente la componente de mareas. La determinacién de estos pardmetros
y contrastacién del método se ha realizado interpolando un gran nimero de interrupciones

creadas artificialmente.
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Destacamos que el proceso seguido ha variado en funcién de la longitud de la interrupcién:
para interrupciones de poca longitud nos hemos basado en datos horarios simétricos respecto
a la interrupcién y para interrupciones de mayor longitud, hemos considerado datos obtenidos
a partir de un mayor periodo de discretizacion, lo que se justifica en base a las componentes
de periodo mayor al diurno contenidas en la senal mareografica. Por otra parte, al conside-
rar el océano se observan desplazamientos verticales de su superficie de gran magnitud como
consecuencia del efecto estatico de variaciones de presién atmosférica, desplazamientos que son
eliminados previamente a la interpolacién considerando un factor empirico obtenido mediante
andlisis de regresién, aunque los resultados no son los deseables si se elimina este efecto de

forma no precisa.

3.4.1 Interpolaciéon de observaciones mareogrificas. Método IMCA

Las variaciones temporales de la superficie del océano estdn ocasionadas por numerosos fené-
menos de gran complejidad, aunque las de mayor magnitud en zonas costeras se deben a la
componente vertical de la fuerza de mareas. Por otra parte, los desplazamientos inducidos por
el efecto estdtico de las variaciones de presién y, en menor medida, por otros fenémenos atmos-
féricos y geodindmicos, se pueden expresar como una funcién continua del tiempo. Esta es la
base del método de interpolacién numérica de minimos cuadrados que hemos desarrollado.
Aunque encontrar una funcién que represente bien las observaciones es un problema suma-
mente complejo, hemos buscado un polinomio de grado bajo que se ajuste bien a los datos. En
este caso, el problema estd en determinar el niimero de datos que se toma para realizar el ajuste
v el grado del polinomio, asi como en estimar el error que se comete. Consideramos que, a partir
de un nidmero par n de observaciones (ti7yz‘)z‘:1,...,m donde ¢; es el instante de la observacién
e y; es la ordenada obtenida experimentalmente, queremos determinar los coeficientes de un

polinomio de grado &
p(x) = ap + art + ast® + ... + apt®
que aproxime las observaciones. Podemos suponer que para ¢ = 1...n se debe verificar

p(ts) = ao + art; + asty + ...+ apty =y +;
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donde ¢; es una variable que contiene las imperfecciones de la aproximacién finita de la curva
registrada y los errores de observacién y que, en primera aproximacién, se puede considerar

aleatoria. Fl sistema de ecuaciones anterior se puede escribir como
Ad — y/ + <

donde @’ = (ag, a1, ...,ar)', ¥ = (Y1, .y Un)%, & = (g1, ..., 6n) v A es la matriz de orden n x (k+1)

1ty &
1 ty 2 ... tk
A= 2 2
1oty 2 ... tF

Se trata de obtener una solucién minimos cuadrados de este sistema, teniendo que resolver las

siguientes ecuaciones normales [116]
At Ad = Aty

La matriz A’ A es una matriz simétrica y definida positiva, ya que es de rango completo. Luego
At A es invertible y la solucién del sistema, formada por los coeficientes del polinomio de apro-

ximacién, estd dada por
d = (AA)" Aty

Para la determinacién del grado del polinomio de interpolacién habitualmente se aplica un
test de hipdtesis, basado en el error cuadratico medio y la varianza obtenidos en la resolucién
del sistema. Si 5%71 es la varianza de la aproximacién por un polinomio de grado k —1 y s% es
la varianza obtenida aproximando por un polinomio de grado k, el cociente [25, 116]

(n—k)s} ,—(n—k—1)s

2
Sk

(3.2)

se distribuye segin la funcién I’ de Snedecor con grados de libertad 1 y n — & — 1. Por lo tanto,
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para la determinacién del grado del polinomio, se calcula este cociente, tomédndose el polinomio
de grado k — 1 si el valor que se obtiene es menor que el de la distribucién F' con un nivel de

significacién a = 0.001.

La eleccién del nimero de datos n en que se basa la estimacién, es realizada generalmente
en base Unicamente de los desplazamientos ocasionados por la fuerza derivada del potencial
astronémico de mareas, no sélo por ser los de mayor magnitud, sino también porque la compo-
nente de mareas es desarrollable en serie de armdnicos esféricos, siendo posible su prediccién.
Esto no supone, en principio, pérdida de generalidad del método, ya que las otras componentes
de la senal o son filtradas antes de esta etapa o bien un proceso iterativo permite minimizar
el error cometido por este hecho. Por lo tanto, el niimero de datos que se toma es el que
completa un ciclo en las componentes principales de la senal. Si consideramos una sucesién de
lecturas horarias, la forma que adoptan estas lecturas estd determinada por las bandas diurna
v semidiurna, mientras que si seleccionamos lecturas diarias, existe una clara influencia de las
componentes mensual y semimensual del desarrollo arménico. En esto se basa nuestra eleccién
de una discretizacién diaria equidistante [117], que posibilita la reconstruccién de interrupciones
de hasta varios dfas, permitiéndose el enlace de lecturas horarias aisladas de una misma estacion,
la deteccién de desfasajes en tiempo, discontinuidades u otro tipo de errores no detectados por
métodos cldsicos. La segunda posibilidad es realizar el ajuste en base a un nimero no muy alto

de datos, que representa un intervalo pequeno de la curva de mareas.

El test de hipd6tesis descrito anteriormente para determinar el grado del polinomio co-
rresponde al grupo de los contrastes paramétricos, pero otro procedimiento que se puede seguir
para la aceptacién del modelo, basado en tests no paramétricos, es la determinacién de los
pardmetros a partir del anélisis de los residuos o residuales. Posteriormente, se puede compro-
bar la bondad del ajuste por medio de un contraste de la x? sobre la condicién de aleatoriedad
de la variable ¢, o contrastacién de la hipétesis de normalidad de los residuales. Estos residuos
no son més que medidas de la discrepancia entre el valor estimado de la variable de respuesta
v los valores observados. Estos valores, asf como estadisticos derivados de ellos, nos pueden
proporcionar una gran cantidad de informacién sobre la bondad y adecuacién del modelo. Sin
embargo, al considerar los residuos como medida de conveniencia nos encontramos con que no

existe una definicién tnica y adecuada para todos los andlisis. En este trabajo se va a considerar
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el residuo "puro”, obtenido al restar el valor observado y el ajustado bajo el modelo desarro-
llado. Y los estadisticos considerados son la media, la desviacién tipica y el error cuadrético
medio cometido en la aproximacién, aunque también se estudia la distribucién. Consecuente-
mente, el desarrollo de la metodologia se ha basado, asf mismo, en las series de observacién
disponibles, ya que se han creado interrupciones artificiales y se ha estudiado la distribucién
de los residuos con el test de normalidad. Asi, se ha determinado el grado éptimo del ajuste

combinando el test de hipétesis con el anélisis estadistico de los residuales.

Para implementar las distintas posibilidades de reconstruccién de interrupciones de la serie
temporal, hemos desarrollado un programa de ordenador en FORTRAN 90, llamado IMCA
y, posteriormente, a partir de diferentes series de observacién, hemos realizado un estudio
con las distintas opciones en orden a decidir la interpolacién éptima a aplicar en cada caso.
El programa selecciona los datos correspondientes, forma la matriz A y la multiplica por su
traspuesta. Para obtener los coeficientes a;, invierte A*A con la subrutina MINT [269], basada
en el método de Cholesky de inversién de matrices simétricas no singulares. A este programa,
se unen los desarrollados para la eliminacién del efecto estdtico de las variaciones de presidn,
habiendo estudiado los resultados obtenidos tanto con este efecto incluido en la serie temporal

como siendo eliminado antes de la reconstruccién de la interrupcién.

3.4.2 Aplicacién del método y andlisis de los resultados

La determinacién de los pardmetros del ajuste se ha basado en las observaciones obtenidas en
cinco estaciones situadas en el Puerto del Musel, en Gijén, durante el periodo 90-95. A pesar de
su cercanfa espacial, estas estaciones poseen caracteristicas hidrodindmicas muy diversas, que
se reflejan en los datos observados. Nos hemos centrado en las estaciones Bl y E2, una exterior
y otra interior a las dérsenas del puerto.

En la interpolacién de interrupciones de hasta 3 datos horarios, aunque en principio podria
esperarse resultados similares a los proporcionados por los métodos de Lecolazet y De Meyer,
el método de ajuste polinomial con un periodo de discretizacién horaria supone un ahorro
considerable de tiempo, ya que los métodos tradicionales se basan en un proceso iterativo. El
aumento de precisién se puede conseguir en este caso mediante la correccién previa del efecto

estdtico de las variaciones de presién. Por otro lado, los sistematismos que hemos observado en
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los residuales obtenidos por métodos cldsicos y que ya han sido citados anteriormente, han sido
eliminados con la metodologfa aquf aplicada.

También resulta de interés la interpolacién numérica basada en un periodo de discretizacién
de 24 horas, ligada a las componentes de marea de largo periodo de origen lunar, principalmente
mensual y semimensual. En base a estas componentes arménicas, hemos centrado el estudio
en dos conjuntos de ordenadas, de 28 y 14 datos, a los que se ha aplicado el test de hipétesis
con un nivel de significacién de 0.001. En los resultados obtenidos con 28 datos (figura 3-12)

se observan grandes fluctuaciones en el grado, que se distribuye en torno a un valor medio
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Figura 3-12: (a) Observaciones mareograficas realizadas entre el 16-8-91 y el 8-1-91, (b) Grado
del polinomio determinado por (3.2) y (c¢) residuos obtenidos.

de 19-20. Con 14 datos tampoco se han obtenido resultados satisfactorios, dado que en un
gran nimero de observaciones el test de hipétesis no proporciona ningin grado, debido a que
se supone que los errores de observacién son ruido blanco, pero no lo son al incluir la senal
variaciones sistemdticas.

El segundo método utilizado para la determinacién de los pardmetros, que ha proporcionado
resultados substancialmente mejores, se basa en la obtencién, para cada conjunto de pardme-
tros del ajuste, del valor estimado y el residuo correspondiente. La gran cantidad de datos
disponibles, que en las series Fi2 y B1 supera los 15000 datos, ha posibilitado no sélo la obtencién

de la media y la desviacién tipica de los residuos, sino también el estudio de su distribucion,
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aunqgue se puede aplicar la ley de los grandes niimeros. En todos los ajustes se ha estudiado,
asf mismo, el error cuadrdtico medio cometido en la estimacién. Estas técnicas de validacién

del modelo utilizado se conocen genéricamente como técnicas de diagnéstico.

Para cada uno de los periodos de discretizacién se han realizado diversas pruebas, con-
trastando los resultados con andlisis estadistico de los residuales obtenidos. A partir de un
periodo de discretizacién horario esta anélisis muestra residuales centrados en el cero y medias
en torno a los 2-3 centimetros. Por otra parte, basdndonos en un periodo de discretizacién
diario, los residuales obtenidos estdn centrados en el cero y su desviacién tipica oscila entre 3
v 4 cm. Asf mismo, la repeticién de este proceso, para un nimero de datos fijo, con distintos
grados del polinomio, ha mostrado la estabilidad del ajuste respecto a este pardmetro y la
validez de varios grados en cada caso. Ademés, no se han observado diferencias sisteméticas
dependientes de la paridad del grado. La representacién grifica en un diagrama de barras de los
residuos parece indicar que éstos se distribuyen segiin una normal, hipétesis que serd contrastada
posteriormente. FEn cada uno de los casos se han realizado estos anélisis, permitiéndonos concluir
que los pardmetros éptimos son para un periodo de discretizacién horario 10 datos y grado 6
y para un periodo de discretizacién diario, 14 datos y grado 10. En cada caso, dentro de los
varios pardmetros que mostraban resultados similares, se ha elegido el que requerfa un menor
nimero de operaciones y, por lo tanto, un menor tiempo de uso de ordenador. La precisién
de las observaciones es centimétrica, por lo que las bondad del ajuste estaria demostrada al
comprobar que realmente la distribucién de los residuales es aleatoria, es decir, al comprobar

la hipdtesis de normalidad, proceso que vamos a realizar a continuacién.

Por otra parte, la componente meteorolégica de la senal observada no es contemplada ge-
neralmente en el proceso de deteccién de errores. Dentro de esta componente destacan por
su magnitud los desplazamientos verticales ocasionados tanto por las perturbaciones de alta
frecuencia como por el efecto estitico de las variaciones de presion, o efecto barométrico inverso.
Antes de la deteccién de errores y reconstruccién de interrupciones son eliminadas normalmente
las perturbaciones de alta frecuencia, bien filtradas durante el proceso de toma de datos o bien
posteriormente a través de filtros numéricos. Sin embargo, el efecto barométrico inverso no es
considerado durante esta etapa de preproceso. Por este motivo, se ha desarrollado un método

combinado de anélisis de regresién y ajuste polinomial que permite una reconstruccién més
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precisa de las interrupciones.

La eliminacién del efecto barométrico inverso se realiza generalmente considerando un factor
estdndar [234]. Sin embargo, aunque este factor es vdlido si se consideran aguas profundas, en
aguas someras intervienen otros factores como la velocidad de paso de la perturbacién atmos-
férica, la composicién del fondo, la batimetria o la forma de la cuenca. Aplicando métodos de
analisis de regresion, se puede determinar empiricamente un factor que permita una eliminacién
m4s precisa, factor que depende de la estacién y del intervalo de tiempo considerado [108]. Para

ilustrar esto, en la figura 3-13 se ha representado la distribucién de los residuos obtenidos en las
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Figura 3-13: Correccién por efecto estatico. Distribucién de los residuales.

estaciéon B1 entre los meses de septiembre y noviembre de 1991 con un intervalo de discretizacién
horario (a) sin eliminar la presién, (b) si se elimina con el factor de regresién estdndar —0.993
mbar/cm y (c¢) elimindndola con el factor —1.36 mbar/cm determinado empiricamente [108].

Ademés, se ha representado la curva normal que mds parece ajustarse a estos resultados.

Este hecho ha sido comprobado por dos métodos distintos. En primer lugar, se ha aplicado
a los residuales un test de Fisher. Para ello, como estos residuales van a ser niimeros enteros,
hemos considerado que sus valores pertenecen a los intervalos (I — 0.5,1 + 0.5] donde [ es un
nidmero entero, obteniéndose K intervalos distintos para los residuales. Luego si se han aproxi-
mado N valores, determindndose simultdneamente los residuales correspondientes, éstos toman

r; valores distintos para 7 = 1,..., K. Si o; es la frecuencia observada del residuo r; v ¢; es la
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frecuencia esperada del mismo valor, entonces si los residuales se distribuyen segiin una normal,

se verifica que el estadistico definido por

sigue una distribucién y? con K — h — 1 grados de libertad. % es el nimero de pardmetros
que se estiman para fijar la hipStesis, en este caso h = 2, ya que se estiman la media pu y la
desviacién tipica ¢ de la distribucién normal ajustada. Entonces, si ¢ es el valor obtenido del
cociente anterior, se determina a partir de la funcién de densidad de x?, con K — h — 1 grados

de libertad, el p-valor

pz/m(}"(xQ)dx2

y segun el nivel de significacién «, aceptamos (p > «) o rechazamos (p < «) la hipétesis.
Tenemos que senalar que determinar el valor de p tras obtener ¢y rechazar la hipétesis si p < o
es equivalente a encontrar un valor q, > 0 tal que P[x? > q,] = ¢ y rechazar la hipétesis si

€ > qq.

En segundo lugar, se han determinado los coeficientes de simetrfa o de sesgo ~v3 ¥ de curtosis
o apuntamiento -, introducidos por R.A. Fisher como los momentos de orden 3 y 4 divididos
respectivamente por el cubo y la cuarta potencia de o

Z£1 (Oz‘ - /~L)3
No3

Zfil (Oz‘ - M)4
Not

Y3 =

Y =

El primero de estos cocientes, que mide el grado de asimetria o falta de la misma de una
distribucién, toma el valor 0 en la distribucién normal. La curtosis, o grado de apuntamiento

de una distribucién, toma en una distribucién normal el valor 3.

En todos los casos considerados en la figura 3-13, el nimero de datos NV es 1154, pero varia
el nimero de valores obtenidos en los residuales K. En la tabla 3-3 se han tabulado, para

cada uno de los casos considerados en dicha figura, la media p (en centimetros), la desviacién
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tipica o (en centimetros), el valor ¢, los grados de libertad (g.l.) K — h — 1, los coeficientes de
simetria 5 y de curtosis 74, as{ como los valores obtenidos para el p-valor, donde la hipé&tesis

nula supuesta en este caso es que la distribucién no es normal.

H o | gl c 73 V4 p
(a) | —0.022 | 1.795 | 8| 93.655 | 0.102 | 3.423 > 0.001
(b) | —=0.017 | 1.308 | 9 | 75.226 | 0.057 | 3.570 > 0.001
(¢) | —0.014 | 1.450 | 8| 20.643 | 0.008 | 3.153 | (0.001,0.01)

Tabla 3-3.

Se puede observar que en los tres casos la media obtenida es préxima a cero y la desviacién
tipica es del mismo orden que la precisién de las observaciones. En la desviacién tipica se observa
una pequena diferencia, por debajo de la precisién de las observaciones, en el caso de haber
eliminado la presién. Adem4s, como las variaciones de presién en un periodo de pocas horas
puede ser considerada lineal, las diferencias que se observan entre ambos casos con eliminacién
del efecto barométrico inverso, aunque muy por debajo de la precisiéon de las observaciones, se
pueden deber a que la incorrecta eliminacién ha podido introducir ruido en la senal. Los valores
del estadistico ¢ obtenidos indican, en los tres casos, que la probabilidad de que sea una normal
es mayor que el 99.9%. Los valores de p indican que hay evidencia para aceptar la hipétesis
de normalidad de los residuales. Ademads, también ha resultado satisfactorio el estudio de los
coeficientes de simetria y de curtosis, que indican que en los tres casos la distribucién es normal.

Para un periodo de discretizacién diario, los residuales no se ajustan de forma tan precisa a
una normal, debido principalmente a que no se han filtrado con anterioridad las perturbaciones
atmosféricas de largo periodo. Aunque los residuales siguen centrados en el cero, la desviacién
tipica es mayor y el test adoptado proporciona resultados peores. Sin embargo, a pesar de estos
resultados, destacamos la importancia de este periodo de discretizacién para detectar errores
que no pudieron ser detectados mediante las técnicas cldsicas, asf como en la interpolacién de
lagunas.

Por otra parte, los resultados obtenidos en la estacién E2 en el mismo periodo de tiempo son
ligeramente mejores que en la estacién Bl. La causa de esto estd en el emplazamiento de esta

estacién, en el interior del puerto, que filtra las perturbaciones de periodo superior al diurno, a
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pesar de producirse oscilaciones libre de periodos del orden de 6-10 minutos. Por lo tanto, en
la serie alli obtenida posee menor “ruido” de bajas frecuencias que la obtenida en la estacién
B1, en el exterior del puerto.

En virtud de los resultados obtenidos, han sido reconstruidas las interrupciones reales a
partir de un ajuste minimos cuadrados basado en 14 datos con un grado del polinomio 8 (figura

3-14). Esta eleccién se ha realizado en base a que proporciona resultados éptimos a la vez que
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Figura 3-14: (a) Indicador de interrupcién, (b) altura corregida, (c) altura observada.

minimiza el tiempo de cédlculo, mostrandose asf mismo la estabilidad de los resultados respecto
al ajuste en las distintas series utilizadas. Ademads, la eleccién de un grado alto del polinomio
estd justificada por el estudio que hemos realizado de los residuales para distintos grados. El
proceso de correccién e interpolacién de lagunas ha permitido obtener una serie continua en el
tiempo a la vez que ha posibilitado la correccién de errores no detectados anteriormente, como
desfasajes en tiempo y desplazamientos verticales del cero del instrumento. Por otra parte, ha
sido posible la correccién de observaciones erréneas muy préximas a interrupciones, que no fue
posible anteriormente, debido a la longitud del filtro utilizado generalmente en los programas

de deteccién de errores, donde la observacién a estudiar es el dato central de un intervalo de 48

horas.
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Para estudiar la respuesta del filtro a un error en el proceso de adquisicién de datos, se

han modificado artificialmente lecturas no erréneas. En la figura 3-15 se representan los valores
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Figura 3-15: Respuesta del filtro a errores de 2000 (a), 1000 (b) y 500 cm (c).

obtenidos con un error artificial de 2000 (a), 1000 (b) y 500 cm (c) en el eje vertical, para los
distintos datos utilizados en la interpolacién, situados en el eje horizontal. Se puede observar
que en el dato en el cual se ha introducido el error, el residuo interpolado tiene exactamente
el valor del error, siendo éste posteriormente amortiguado en los valores sucesivos hasta no ser
significativo. Estos resultados son similares a los obtenidos con otros métodos de deteccién de
errores.

En orden a detectar los posibles efectos artificiales introducidos durante el proceso de inter-
polacién se ha obtenido el espectro de potencias de los residuales por anélisis de Fourier. En
las figuras 3-16 y 3-17 se muestran los resultados obtenidos en las estaciones E2 (con presién) y
B1, eliminado el efecto barométrico inverso con un factor que mejora los resultados obtenidos
con el factor estdndar. En ambas figuras se pueden observar agrupaciones de periodos en torno
al periodo de discretizacién, producidas por el efecto ventana de la Transformada Répida de
Fourier. Ademds, es de senalar que la amplitud de estas ondas estéd por debajo de la precisién
de las observaciones, excepto en el caso del primer grupo obtenido en cada una de las estaciones.

Para detectar un defecto del filtro aplicado, hemos repetido este proceso con distintos pardme-
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Figura 3-16: Espectro de Fourier de los residuales obtenidos en la estacién E2.

tros de la interpolacién y, si bien hemos observado que este primer grupo de mayor periodo se
produce en todos los casos, no existe ninguna relacién entre el niimero de datos y el grado que

se consideran para la interpolacién y la frecuencia en que se produce una amplificacién en el

20

Arnplitud (em)

Penodo (h)

espectro de potencias, lo que parece indicar que no se ha introducido ningin efecto.

Para completar el estudio, se ha obtenido la longitud méxima de las interrupciones a interpo-
lar de forma empirica. Con este fin se han realizado interpolaciones a partir de 14 observaciones
v grado del polinomio 8, considerando interrupciones artificiales de distinta longitud, que varia

entre 2 y 5 datos determindndose en cada caso la media y la desviacién tipica de los residuales

obtenidos, resultados que se presentan en la tabla 3-4.
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Longitud Estacién Bl Estacién E2
Media (cm) | Desviacién tipica | Media | Desviacién tipica
2 datos 0 5.2 0 4.5
3 datos 0 5.5 0 5.5
4 datos 0 8.9 0 8.6
5 datos 0.1 13.8 0 12.2
Tabla 3-4.
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Figura 3-17: Espectro de Fourier de los residuales sin presién obtenidos en la estacién Bl.

Como se puede apreciar, la media sigue siendo cero y la desviacién tipica en el caso de
interrupciones de hasta 3 datos es del mismo orden que la obtenida para interrupciones de 1
dato, que es de 3.8 cm con los mismos pardmetros de la interpolacién. La diferencia entre los
resultados obtenidos en las dos estaciones estd por debajo de la precisién de las observaciones y
en error de la determinacién, por lo que no resulta significativa. Por otra parte, en la figura 3-18
se ha representado la distribucién de los residuales para interrupciones de 2 datos, considerada
la interrupcién formada por el dato a interpolar y su valor anterior (a) o su sucesivo (b); de
3 datos, siendo la interrupcién el valor a interpolar y sus dos valores anteriores (c), sucesivos
(d) y anterior y sucesivo (e); de 4 datos, estando el gap formado por un dato posterior y dos
anteriores del valor a interpolar (f) o al viceversa (g); o de 5 datos con la interrupcién centrada
(h). Se puede observar que se distribuyen segun la normal, si bien en interrupciones de més de 2
6 3 datos la varianza de la distribucién es mayor. A partir de estos resultados, se puede concluir
que es posible la interpolacién de interrupciones de hasta 3 datos, lo que en nuestro caso, al
tomarse datos cada 24 horas, significa 3 dias. Sin embargo, senalamos que las lagunas asi
interpoladas en ningiin caso son utilizadas para la determinacién de los modelos que permiten
la eliminacién de los efectos perturbadores, ya que se perderia precisién en la determinacién de

los pardmetros del modelo.

Finalmente, hemos estudiado la respuesta del filtro ante interrupciones de distinta longitud
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Figura 3-18: Distribucién de los residuales segiin la longitud de la interrupcién.

para un periodo de discretizacién diario. En la figura 3-19 se representa la respuesta del filtro
desarrollado ante interrupciones de distintas caracteristicas donde se han introducido errores de
magnitud 1000 unidades. En (a) se ha representado la respuesta antes errores introducidos en
datos consecutivos, en (b) se trata de 2 datos alternados y en (c) son 3 datos. Se puede observar
que la respuesta del filtro es similar a la proporcionada aplicando el filtro de De Meyer, si bien
este método tiene la ventaja de que permite la interpolacién de interrupciones de varios datos
de longitud, a pesar de que si los datos de la interrupcién estdn a menos de 7 dias de otro gap

no es posible su interpolacion.

3.4.3 Comparacién con diversos métodos de detecciéon de errores

Para estudiar las ventajas del método aqui presentado frente a otros métodos estdndar de
deteccién de errores, hemos realizado una comparacién de las respuesta ante interrupciones
de distintas caracteristicas de éste y dos de los métodos cuyo uso estd més extendido para el
preproceso de datos de marea: los métodos de Lecolazet vy De Meyer. En primer lugar, si
comparamos los espectros de Fourier de los residuales de la estaciéon E2 (figura 3-16) con los
residuales obtenidos con el filtro de De Meyer (figura 3-20), observamos que el método de De

Meyer no filtra las componentes de la senal mareografica de periodo mayor al cuartodiurno.
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Figura 3-19: Respuesta del filtro a interrupciones de distintas caracteristicas.

Por otra parte, en la figura 3-21 se representan la respuesta de los filtros de Lecolazet (a), de De
Meyer (b) y el aqui presentado (c) ante errores artificiales de 1000 unidades. Esta representacién
gréafica se ha realizado a partir de los datos en los que se basa el filtro, que en los dos primeros
casos son datos horarios y en el tercero es de datos diarios. Se puede observar que las respuestas
de los filtros de De Meyer e IMCA son muy similares, no coincidiendo esta con la del filtro de

Lecolazet, que es de mayor amplitud.

Sin embargo, la mayor ventaja de este método para la interpolacién de lagunas frente a
los métodos estdndar de deteccién y correcién de errores es la gran cantidad de datos conse-
cutivos que permite interpolar. En efecto, al basarse los métodos estdndar en datos horarios
consecutivos al dato central, las interrupciones de més de 3 datos son practicamente imposibles
de interpolar, requiriéndose para ello un gran esfuerzo. En la figura 3-22 se ha representado
la respuesta de los filtros de Lecolazet (a), De Meyer (b) y el aqui presentado (c) a 3 errores
consecutivos de magnitud 1000 unidades. Los datos que se han tomado en la representacién
son datos horarios, por lo que en el filtro IMCA se puede observar la respuesta con 24 horas
de diferencia. Pero también se puede observar que los valores obtenidos en (c¢) corresponden

exactamente al error introducido, por lo que la correcién de estos valores se puede hacer de
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Figura 3-20: Espectro de potencias de los residuales obtenidos con el filtro de DeMeyer en la
estacién E2.

forma inmediata, no como parte de un proceso iterativo, como se viene haciendo generalmente.

Este método ha sido, ademés, implementado para posibilitar la deteccién de errores. Para
ello, se ha desarrollado el programa DEIP (deteccién de errores por interpolacién polinomial),
basado en la interpolacién de cada dato a partir tanto de coordenadas horarias como diarias
consecutivas al mismo. Los pardmetros utilizados para la interpolacién son, en cada caso, los
obtenidos segtin el proceso anteriormente descrito. La principal aportacién de este programa
respecto a métodos estdndar estd en la inclusién de una opcién que permite la eliminacién del
efecto barométrico inverso. Mencién especial merece esta eliminacion, ya el factor de eliminacién
del efecto estdtico a variaciones de presién se introduce como datos siendo, ademds, posible
también elegir si la eliminacién se realiza respecto a la presién estdndar en la zona o respecto
a la presiéon atmosférica media del periodo de observacién. Y es que en ciertas zonas y para
determinados periodos de observacién, la presién media observada es muy superior a la presién

media estdndar.

Ya hemos senalado anteriormente la importancia de utilizar un factor que elimine de forma
precisa el efecto barométrico inverso; en distintos ensayos que hemos realizado hemos observado

una cierta sensibilidad de los resultados frente a variaciones en la eliminacién de este fenémeno,

125



(@) (b) (€)

2000 - 2000 -
2000
1000 ~ 1000 ~
1000
=) =) =)
2 o 2 0 2 0
= = =
£ £ £
<< << <<
-1000
-1000 -1000
-2000
T T T T T , -2000 T T T T T , -2000 T T T T T ,
30 20 -10 0 10 20 30 30 20 -10 0 10 20 30 30 20 10 0 10 20 30
Dato Dato Dato

Figura 3-21: Comparacién de la respuesta de distintos filtros.

tanto respecto al factor como a la presiéon media que se elige para la eliminaciéon. No se ha
encontrado ningin “patrén” que permita decidir cuél eliminacién es éptima para aplicar este
preproceso, debido posiblemente a la influencia de las condiciones hidrodindmicas de la estacién
en la respuesta del océano a las variaciones de presién. Este problema deberd ser estudiado
de nuevo cuando se consiga una eliminacién mas precisa de este efecto. Por otra parte, hemos
observado que hay mucha mayor diferencia entre los resultados obtenidos con-sin presién en
un periodo de discretizacién horario que diario. Esto se debe probablemente a que durante
un periodo de pocas horas las variaciones de presién puede ser consideradas lineales, pudiendo
considerar asi mismo las variaciones ocasionadas por el efecto barométrico inverso como lineales.
Por lo tanto, debido a la sensibilidad del método desarrollado a los pardmetros elegidos para le
eliminacién del efecto barométrico inverso, con su eliminacién, al no ser, de momento, demasiado

precisa, se introduce ruido no aleatorio que explican los resultados obtenidos.

Sintetizando todo lo anterior, las principales aportaciones de este método de deteccién de
errores son la incorporacién de la eliminacién del efecto estdtico de variaciones de presién con
anterioridad a la etapa de preproceso, la posibilidad de detectar errores en datos muy cercanos a

interrupciones, posibilidad de interpolacién de interrupciones de hasta 72 horas de longitud y un
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Figura 3-22: Comparacién de la respuesta de distintos filtros a lagunas de 3 datos.

ahorro considerable de tiempo en interrupciones interpoladas por los métodos cldsicos. Ademés,
el método estd adaptado a observaciones mareogréficas, no estando contenidos periodos en
la senal filtrada. Por tanto, se obtienen series continuas en el tiempo, se pueden detectar
desfasajes no detectados anteriormente por estar entre dos interrupciones, se pueden detectar
desplazamientos del cero de la escala, y a la vez que se obtienen resultados considerablemente

mejores si se elimina anteriormente el efecto barométrico inverso.

El proceso anteriormente descrito se ha repetido para el caso de un periodo de discretizacién
horario. Es de senalar que para una discretizacién horaria, el estudio anteriormente descrito
ha proporcionado como mejores pardmetros del anélisis una interpolacién polinomial minimos
cuadrados de grado 6 a partir de 10 datos. Los residuales se distribuyen nuevamente segiin
una normal centrada en el 0, siendo en esta caso la desviacién tipica del orden de 1.5, con-
siderablemente menor que para una discretizacién diaria. La respuesta del método aplicado se

representa en la figura 3-23 para un error de 1000 unidades (a), 2 errores (b) y 3 errores (c).

En este caso, si se considera el efecto de las variaciones de presién sobre la superficie libre
del océano, los resultados no suponen una mejora de los resultados respecto al método desa-

rrollado por De Meyer, a pesar de suponer un ahorro considerable de tiempo. Sin embargo,
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Figura 3-23: Respuesta ante un salto de 1000 unidades (a), dos saltos (b) y tres saltos (c).
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Figura 3-24: Distribucién de los residuales del método IMCA (a) y del método de DeMeyer (b).
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Figura 3-25: Etapas llevadas a cabo en el preproceso.

hemos observado que si se elimina con anterioridad el efecto de la presién, al suponer el efecto
barométrico inverso desplazamientos de la superficie libre del océano considerables, la mejora
es sustancial, como se puede apreciar en la figura 3-24, donde se representa la distribucién de
los residuales obtenidos interpolando con 10 datos y grado 6 con el método IMCA, una vez
se ha eliminado este efecto (a) y con el método de De Meyer también con la eliminacién del
efecto barométrico inverso. Claramente se observa que los residuales obtenidos con el método
de De Meyer no se distribuyen segiin una normal, al contrario de los residuales obtenidos con el
método IMCA. Esto se debe a que el filtro minimos cuadrados elimina las frecuencias de marea

superiores a las cuartodiurnas, al contrario de lo que ocurre con el filtro de De Meyer.

Finalmente, resumimos la etapa de preproceso (figura 3-25). Partiendo de los datos brutos
tras la eliminacién de las altas frecuencias (figura 3-26), se procedié a la correccién con el
programa MT36 de errores groseros y de saltos. Posteriormente se interpolaron, dentro de lo
posible, lagunas y se continué con una nueva correccién de errores no detectados en la etapa
anterior. Tras la determinacién del efecto barométrico invertido que se llevard a cabo mads
adelante, se introduce esta correccién en las observaciones mareograficas y se procede a una

nueva correccién con el programa IMCA.
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Figura 3-26: Observaciones mareogréficas sin corregir de errores groseros.
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Figura 3-27: Series temporales resultantes de la etapa de preproceso.
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Estacion El | E2 | E3 | Bl | B3 | Santander

N¢inicial bloques | 19 | 23 [ 12| 37| 10 8
N¢final bloques 191 13 91 19 2 8
Tabla 3-5.

Con este procedimiento se ha reducido significativamente el niimero de interrupciones pre-
sentes en las series (tabla 3-5), a la vez que se han eliminado observaciones no correctas, debidas
principalmente a causas instrumentales, y que no pudieron ser detectadas tinicamente con el
programa MT36. Los resultados obtenidos, para las cinco estaciones del Puerto del Musel y
para la estaciéon de Santander, se presentan en la figura 3-27. Comparando las figuras 3-26
y 3-27 se puede observar la mejora que ha supuesto el preproceso principalmente en relacién
con la correccién de saltos. Debido a la escala no se puede apreciar en las figuras anteriores la
correccién de errores que se han efectuado ni la interpolacién de lagunas, si bien la determi-
nacién del nivel medio va a estar fuertemente mejorada por estas correcciones, como ya ha sido

mostrado anteriormente (figura 3-14).
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Capitulo 4

Marea Oceanica

4.1 Introduccidén

Se denominan, en general, mareas al conjunto de fenémenos que se manifiestan en un cuerpo
celeste bajo la accién de fuerzas diferenciales de tipo newtoniano, ejercidas por el resto de
las masas del Universo. En el caso de nuestro planeta, las mareas estdn determinadas por
fuerzas, variables con el tiempo en médulo y direccién, resultantes de la accién combinada de la
atraccién gravitatoria ejercida por las masas que integran el Sistema Solar y la fuerza centrifuga
debida al movimiento relativo en torno al baricentro del sistema. La funcién potencial de
este campo recibe el nombre de Potencial Astronémico de Mareas. Este conjunto de fuerzas
perturbadoras, denominadas “Primarias de Mareas” [19], actia sobre las estructuras sélidas,
liquidas y gaseosas, dando lugar a las mareas terrestres, ocednicas y atmosféricas. En este
contexto, las mareas ocednicas deberfan comprender todos los fenémenos originados, directa o
indirectamente, por las fuerzas derivadas del potencial astronémico en los océanos que recubren
parcialmente la Tierra. Aunque estas fuerzas producen, al igual que en la Tierra sélida y
en la atmdésfera, variaciones en médulo y direccién del vector gravedad, modificaciones en la
posicion de las superficies equipotenciales y desplazamientos de masas, de forma restringida se
denomina marea ocednica al desplazamiento vertical periédico de las masas de agua oceédnica
bajo la accién de las fuerzas de marea.

El proceso resultante es complejo, lo que es bastante claro si se tiene en cuenta que en una

Tierra real cuya superficie se encuentra parcialmente recubierta de agua, las masas ocednicas

133



responden a las fuerzas primarias de mareas, con la amplitud e inercia determinadas por sus
propiedades fisico-quimicas, la posicién geogréfica, la forma y profundidad de la cuenca y la
constitucién de los fondos submarinos. Al mismo tiempo, el fondo ocednico sufre deformaciones
por mareas terrestres de amplitud y desfasaje dependientes de las propiedades viscoeldsticas
del medio. Por otro lado, los desplazamientos de masas ocednicas dan lugar a fenémenos de
carga sobre el fondo, que producen efectos deformantes de sentido contrario a los inducidos
por la marea terrestre. Finalmente, es necesario considerar, en una Tierra desprovista de
atmosfera, la accién de las fuerzas derivadas de los potenciales de deformacién generados por
las respuestas estdtica y dindmica del océano y la Tierra sélida a las fuerzas actuantes. Pero
el océano y la corteza estdn rodeados de atmdsfera, sobre la que también actidan las fuerzas
derivadas del potencial astronémico; su accién sobre el océano y la superficie topogréfica de la
Tierra tiene su origen tanto en efectos de carga asociados a variaciones de presién, como en el
gradiente vertical del potencial generado por la propia deformacién. Tendremos, por lo tanto,
dos superficies instantdneas, el fondo y la superficie libre del océano, en continuo movimiento,

cuya posicién determina la marea geocéntrica observada.

En la mayorfa de los océanos de la Tierra, el modo de oscilacién dominante es semidiur-
no, es decir, dos ciclos de marea tienen lugar cada dfa lunar medio. Ademds, la amplitud de
la marea parcial semidiurna crece y decrece periédicamente, aproximadamente cada catorce
dfas. La méxima amplitud, llamada popularmente “marea viva’, tiene lugar unos dias después
de las sicigias, es decir, cuando el Sol, la Tierra y la Luna estdn en oposicién o en conjun-
ci6én, produciéndose la minima amplitud cuando estdn en cuadratura (“mareas muertas” o de
cuadratura). Este desfasaje entre el paso del Sol y la Luna por el meridiano del lugar y la
respuesta del océano se denomina edad de la marea. Ademds, cuando la Luna se encuentra
en el perigeo, la amplitud de la banda semidiurna es mayor que cuando se encuentra en el
apogeo. Por lo tanto, la méxima amplitud de las componentes semidiurnas tiene lugar cuando
la oposicién se produce en el perigeo lunar, mientras que la minima se da cuando la cuadratura

coincide con el apogeo lunar.

La distribucién geografica del rango de mareas sobre los océanos es muy variable. Su anédlisis
es de gran interés, ya que pone de manifiesto la dependencia analitica entre las fuerzas actuantes

v las caracteristicas cinemadticas de los movimientos de marea bajo diferentes condiciones de
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contorno.

En los océanos abiertos, la amplitud de las oscilaciones no suele superar los 100 cm. Sin
embargo, sobre las plataformas continentales, asi como a lo largo de canales y estrechos, es
amplificada por un factor inversamente proporcional a la raiz cuarta de la profundidad y la
rafz cuadrada de la seccién horizontal [28]. Asf mismo, en aguas someras la amplitud aumenta
debido a fenémenos de resonancia, que se producen cuando el periodo de oscilacién libre de la
cuenca es préximo al periodo de los constituyentes de marea. Debido principalmente a estos
fenémenos, se han observado rangos de marea de hasta 15 metros en dreas costeras. Por otro
lado, existen puntos neutros de marea, denominados anfidromos, donde es nula la amplitud.
Su existencia, contrastada por numerosas observaciones actuales, ya fue supuesta por Harris en
1904, que llega a esta conclusién introduciendo la influencia de la forma de las cuencas ocednicas
en la “Teorfa de las Oscilaciones Verticales” [128]. Debido a este conjunto de factores, el rango

de las mareas varia notablemente con la posicién geogrifica.

Es de senalar que en el Océano Atlantico la amplitud de las oscilaciones de marea es con-
siderablemente més alta que en el Indico v el Pacifico. En particular, en la regién central del
Océano Atldantico Ecuatorial se alcanzan los mdximos valores observados para la banda semi-
diurna en océanos abiertos, que en esta zona llegan a superar los 80 cm. Superpuestas a las
componentes diurnas, ligeramente menores, dan lugar a rangos de hasta 200 cm. Los valores
minimos se encuentran en las latitudes de £45°, donde estén situados los sistemas anfidrémicos
de las componentes semidiurnas. A partir de ellos, las amplitudes aumentan, alcanzando valores

de 150 cm en la regién de Islandia y de 60 cm en las proximidades de la costa Antértica [28].

En 4reas costeras, la mayor amplitud se ha observado en la Bahia de Fundy (Canad4),
donde el régimen semidiurno del Atldntico Norte alcanza en Burncoat un rango medio de
mareas maximas de 12.9 metros. Aunque un poco menor, un rango medio similar se encuentra
en Avonmouth en el Canal de Bristol (Reino Unido) y en Granville, en el Golfo de St. Malo
(Francia). En otras zonas del globo, destacan los 10.4 metros de rango medio de las mareas
méximas en Puerto Gallegos (Argentina), o los 8.8 metros del puerto indio de Bhavnagar, en
el Golfo de Cambay. En los puertos de Santander (Puerto Chico) v Gijén (Musel), en los que
nos centramos en este trabajo, el régimen dominante es semidiurno, siendo el rango medio de

mareas maximas de 4 metros, superior al rango medio mundial, que es menor de 2 metros.
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Una de las caracteristicas principales del Atldntico, que lo diferencian de otros océanos
como el Indico o el Pacifico donde se producen gran nimero de singularidades, es un régimen

semidiurno predominante de forma casi absoluta.

Existen otras zonas del globo, como en Musay’id en el Golfo Pérsico, donde las componentes
diurnas tienen una magnitud similar a la de las semidiurnas. En este régimen, denominado de
marea mixta, el predominio relativo de las componentes diurnas y semidiurnas varfa a lo largo
del mes, siendo la amplitud de las primeras mayor cuanto mayor es la declinacién de la Luna
y reduciéndose a cero cuando ésta se encuentra en el plano del Ecuador. Las componentes
semidiurnas son mas importantes después de la oposicién y conjuncién del Sol y la Luna, pero

no se reducen a cero durante el periodo de marea con el Sol y la Luna en cuadratura.

Hay también dreas donde el régimen dominante es diurno, como en el Golfo de Carpentaria
en Australia, en algunas zonas del Golfo Pérsico, en el Golfo de México o en el Mar del Sur
de la China. Este régimen se caracteriza por marea pricticamente nula cuando la declinacién
de la Luna es cero, aumentando hasta alcanzar sus valores méximos al incrementarse el valor

absoluto de la declinacién [234].

Finalmente, destacamos el Océano Indico, donde pueden encontrase los cuatros tipos cldsicos

de regimenes de marea [28].

La variabilidad del régimen de mareas, incluso en zonas relativamente préximas y, aparente-
mente, de caracteristicas similares se pone claramente de manifiesto si se considera el Mar
Mediterrdneo [295]. Fn este trabajo, realizado por C. de Toro et al., se obtiene para esta cuen-
ca cerrada una distribucién de las componentes diurnas muy distinta a la distribucién de las
componentes semidiurnas modelizadas. Asi mismo, determinaron, a partir de la amplitud de
My, Sy, No, K1 y Oq el régimen de mareas en Gibraltar, las Islas Baleares, Golfo de Gabes,
Trieste y Tobruk-Bardia. Los resultados muestran que en Gibraltar v el Golfo de Gabes el
régimen es semidiurno, por lo que tienen lugar dos elevaciones méximas y minimas diarias de
amplitud muy similar, mientras que en Trieste, la banda predominante es también la semi-
diurna, aunque la amplitud de las dos elevaciones diarias méximas y minimas es de diferente
magnitud. En las Islas Baleares el régimen obtenido es mixto y en Tobruk-Bardia no se deter-
mind el régimen por la baja amplitud de las componentes diurnas, inferior al nivel de ruido de

las observaciones. Este ejemplo resalta el hecho de la dependencia del régimen predominante
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en un emplazamiento de las caracteristicas locales del mismo.

La accién de la componente horizontal de las fuerzas de marea ocasiona un desplazamiento
lateral que afecta a toda la masa ocednica, denominada corrientes de marea. Poseen velocidad
y direccién periddicas determinadas, al igual que en la marea ocednica, por las caracterfsticas
del océano y por la profundidad y forma de la cuenca. Aunque en los océanos abiertos poseen
pequena velocidad y sus efectos son practicamente despreciables en la determinacién del nivel
medio del océano, en estrechos, canales y rfas, asi como en bahfas y pequenias cuencas cerradas,
su magnitud aumenta considerablemente, siendo necesario tener en cuenta el desplazamiento
vertical ocasionado por la acumulacién de agua. Muy especialmente, deben ser considerados
sus efectos en la determinacién del nivel medio a lo largo de la linea de costa, asi como en los
limites de la plataforma continental, donde las pendientes escarpadas del talud, de hasta 10°de
inclinacién, originan un efecto de frontera en la transmisién de las ondas de marea.

La velocidad y direccién de las corrientes de marea se suelen representar en la denominada
“elipse de corriente”. Su distribucién geografica presenta, al igual que la de mareas ocednicas,
una gran complejidad. Los ejes mayores estdn, generalmente, orientados de forma casi per-
pendicular a las isolineas de igual amplitud de marea, pero en cuanto a la forma existe una
gran diversidad, ya que a lo largo de los océanos varfan entre un simple movimiento oscilatorio
horizontal y circulos perfectos. Sus velocidades son minimas en las proximidades de los anfidro-
mos, aumentan al alejarse de ellos, pero no suelen superar los 5 cm/s. Ademds, su variabilidad
vertical estd asociada a la estructura de densidades del agua ocednica [28], lo que da lugar a

numerosas singularidades.

A lo largo de este capitulo estudiaremos, tanto de forma tedrica como experimental, la res-
puesta del océano a las fuerzas de marea. Dado que utilizaremos como modelo de comparacién
la marea de equilibrio, hemos creido necesario introducir en primer lugar, aunque de forma
sucinta, la teorfa del potencial astronémico, para a continuacién analizar los principales efectos
indirectos, que han sido citados a lo largo de esta introduccién.

En nuestro caso, para la determinacién del nivel medio del océano eliminando los distintos
efectos de la senal registrada en un mareégrafo, es importante la determinacién del modelo

de mareas de la forma m4ds precisa posible. Consecuentemente, se ha realizado un estudio
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comparativo entre diversos métodos de andlisis numérico de las observaciones, considerando
diversos potenciales y distintas separacién en grupos y eligiendo el que proporciona mayor
precisién. Se determina asi el nivel medio de marea en las cinco estaciones del Puerto del
Musel y en Santander. Para las estaciones de Gijén, con observaciones no simultdneas, se han
obtenido, asi mismo, los vectores diferencia entre las componentes arménicas determinadas con
las distintas series. Esto se hizo con el objetivo de obtener una serie no correspondiente a
ninguna estacién, pero si representativa del drea de estudio, a partir de los resultados obtenidos
en ellas, y con una longitud mayor, lo que permitird el estudio de perturbaciones de mayor
periodo.

Debido a la importancia de completar modelos ocednicos globales y regionales con modelos
locales, tras la obtencién de las constantes armoénicas se han obtenido los modelos de marea,
de los principales constituyentes, del Puerto del Musel. Dichos resultados, junto con los valores
obtenidos para la estacién de Santander, han permitido contrastar los valores proporcionados
para estos emplazamientos por los principales modelos globales.

Como las distintas componentes de la fuerza de mareas se comportan como ondas que se
propagan sobre un plano horizontal, dependiendo de las caracteristicas de la zona donde se pro-
duce este movimiento, se pueden originar diversos efectos, que son considerados a continuacién,
determindndose su magnitud y estudidndose su eliminacién en las estaciones seleccionadas. En
primer lugar, y también como consecuencia de la separacién en grupos del método de anélisis,
tienen lugar modulaciones por superposicién de arménicos de largo periodo y origen muy di-
verso. Por otra parte, debido principalmente a la forma y profundidad de la cuenca, se originan
interacciones no lineales entre constituyentes arménicos.

Finalmente, hemos obtenido un conjunto de pardmetros, denominados de forma general
constantes no armdonicas, que pueden proporcionar importante informacién de la respuesta del
océano. Entre ellos, han sido determinados modelos de distribucién espacial del régimen de
marea, las edades de la marea diurna y semidiurna, la edad de la paralaje, la Unidad de Altura
y el Establecimiento del Puerto, en un drea més amplia del Atldntico Norte, incluyendo el Mar
Mediterrdaneo. Esto ha permitido comparar los resultados obtenidos en las series objeto de este

estudio con la distribucién general de la zona.

138



4.2 Aproximacién histérica a las mareas. Interpretacién cien-

tifica actual

El efecto de las fuerzas derivadas del potencial astronémico sobre el océano fue, sin duda,
entre los distintos tipos de perturbaciones periédicas, el primero en ser observado e investigado,
puesto que de este fenémeno han dependido numerosas actividades de civilizaciones situadas
en zonas costeras. Ya el poeta griego Homero se refirié en la Odisea, hacia el 800 a.C., a un
fenémeno en estrecha relaciéon con las mareas. Describié como dos monstruos marinos, Scylla
vy Charybdis, vigilaban un estrecho, impidiendo el paso de barcos, describiendo, asi mismo,
su terrible rugido. Este mito sobrevivié durante varios siglos, siendo incluso mencionado por
Virgilio el peligro que suponfan para los navegantes. Oceandgrafos modernos consideran muy
probable que este estrecho sea el de Mesina que une la peninsula de Italia con Sicilia, donde
tienen lugar fuertes corrientes que cambian de direccién cada seis horas, correspondiendo al

régimen de marea semidiurno predominante en la zona.

A fin de interpretar los fenémenos observados en el Estrecho de Mesina, hemos seleccionado
dos estaciones, que designaremos ME1 y ME2, situadas en su extremo norte, para las que las
Tablas del Almirantazgo Britdnico [3] proporcionan informacién relativa a corrientes de marea
(estaciones 186 y 186a respectivamente en estas Tablas de Marea). En nuestro estudio, hemos
utilizado las constantes arménicas correspondientes a los cuatro constituyentes principales: Mo,
S9, K1 y O1. Dichas constantes, que listamos en la tabla 4-1, son la direccién del semieje mayor
de la elipse de corrientes para velocidades positivas, la amplitud en nudos y el desfasaje ¢
respecto al meridiano central del huso horario en el que estdn situadas las estaciones. En estas
tablas se indica, adicionalmente, el régimen de mareas, factor que serd tratado en detalle en

préximas secciones de este capitulo.

Analizando los valores tabulados, podemos concluir que las alternantes corrientes de marea
son dominadas durante los minimos por el flujo principal de densidad que enlaza las cuencas
norte y sur. Su direccién es normal al plano de minima seccién del canal, cuyas pequenas
dimensiones, junto con los fuertes vientos existentes en esta zona, producen un aumento de
la velocidad de las corrientes. Estos fenémenos, unidos a las fuertes diferencias batimétricas

existentes a ambos lados del estrecho, son el origen de turbulencias y corrientes contrapuestas
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que varfan de direccién en cortos intervalos de tiempo, muy especialmente en la entrada norte, en
un lugar todavia hoy conocido como Scylla. Desgraciadamente, a consecuencia de un terremoto
que se produjo en 1783 desaparecieron grandes cavernas que estaban situadas al nivel del mar,
que eran la causa de diferentes sonidos al ser llenadas por las masa de agua al desplazarse, y

que ya fueron descritos por Homero.

Estaciéon ME1 Estacién ME2
Latitud 38°15.0 N 38°14.0 N
Longitud 15°37°.0 E 15°38°.0 E
Direccién 70 250
Amplitud Mo 4.8 5.9
Desfasaje My 129 129
Amplitud Sy 1.3 1.7
Desfasaje Sy 147 147
Amplitud K; 1.3 1.5
Desfasaje K 73 73
Amplitud O 0.6 0.7
Desfasaje Oy 56 56
Régimen Semidiurno (0.31) | Semidiurno (0.29)
Tabla 4-1.

Se ha estudiado, asi mismo, la distribucién espacial del régimen de marea, no sélo de las
corrientes, sino también de la elevacién, para lo cual se han utilizado las constantes arménicas
obtenidas en 37 estaciones situadas en la zona delimitada por los paralelos de latitud 33° y 43°
v los meridianos de 10° y 20° de longitud, centrada en el Estrecho de Mesina. En la tabla 4-2 se
representan los valores correspondientes a las estaciones situadas a lo largo de la costa interior
del Estrecho de Mesina, asi como el régimen de mareas observado en cada una de las estaciones
mareograficas. De ellas, Villa San Giovanni y Reggio Calabria estdn situadas en la costa de la
peninsula italiana y Mesina y Cabo Peloro estdn en Sicilia. Estos datos han sido obtenidos a
partir de la base de datos BAMAG [290, 295]. Se observa que el régimen en todas las estaciones

cercanas es semidiurno.
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Estacién | Villa San Giovanni Reggio Calabria Mesina Capo Peloro
Latitud | 38°13’.0 N 38°06°.0 N 38°12°.0 N 38°16°.0 N
Longitud | 15°38°.0 E 15°39’.0 k& 15°34°.0 E 15°39’.0 E
Ky 1.0 47 1.0 59 1.0 290 2.0 231
Oq 0.0 - 1.0 54 1.0 65 1.0 249
My 3.0 114 6.0 91 5.0 31 5.0 267
So 1.0 103 3.0 98 3.0 56 3.0 313
Régimen | SD (0.25) SD (0.23) SD (0.25) SD (0.37)
Tabla 4-2.

Teniendo en cuenta el interés de la zona desde el punto de vista de la modelizacién de las
mareas ocednicas para la determinacién del efecto ocednico indirecto sobre las observaciones
de mareas terrestres en estaciones préximas, se han obtenido modelos ocednicos regionales a
partir de las constantes arménicas de la totalidad de los mareégrafos. Las graficas muestran la
existencia de un punto de amplitud nula o anfidromo (figuras 4-1 y 4-2), como se observa en la
distribucién espacial de amplitudes y desfasaje de las componentes arménicas K1, My obtenidas
por andlisis de las series de observacién mareografica [295]. Las dificultades en la navegacién
costera se ven incrementadas por su existencia, ya que al irradiar a partir de él las isolineas de
desfasaje, puntos préximos alcanzan elevaciones méximas de marea en muy diferentes instantes

de tiempo.

Otros fenémenos observados en épocas histéricas han llamado, asi mismo, nuestra atencién.
Uno de los primeros reconocimientos del fenémeno de las mareas fue dado hacia el ano 450
a.C. por el historiador griego Herodoto en una visita al Mar Rojo. Pero los griegos no tuvieron
clara conciencia del fenémeno hasta que se aventuraron fuera del Mediterrdneo. Se cuenta que
Alejandro Magno, acostumbrado a la poca amplitud de la marea del Mar Mediterrdneo, se
asombré de ésta en el Indico cuando llegé a ¢l viajando hacia el Sur por el rio Indo hacia el 325
a.C. durante su campana de la India, experimentando por primera vez en su vida variaciones
de gran magnitud del nivel del mar causadas por las mareas, variaciones que, por otra parte,

trajeron desastrosas consecuencias para la flota macedonia. Por el contrario, el desarrollo del
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Figura 4-1: Modelo regional del Estrecho de Mesina. Componente K.
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Figura 4-2: Modelo regional del Estrecho de Mesina. Componente Ms.

comercio en los pafses que rodean al Mediterrdaneo se vio favorecido por la ausencia de grandes
mareas, ya que al no haber grandes variaciones de nivel, la navegacién era posible con pequenas
embarcaciones. Aun asi, se producen en esta zona fuertes corrientes en cadenas de islas y en
estrechos, que pueden estar relacionadas con las mareas, como por ejemplo, las corrientes de
Euripo, en el mar Egeo entre la zona continental de Grecia y la Isla de Eubea, que asombraron a
Aristételes durante los anos anteriores a su muerte, en 322 a.C., y que en sus obras se refirié a que
“las subidas y bajadas del mar siempre vienen con la Luna y con unos tiempos fijos”. Un poco
antes, hacia el ano 330 a. C., Piteas de Marsella viajé del Mediterrdneo a las Islas Britdnicas a

través de estrecho de Gibraltar, observando la gran amplitud y el régimen semidiurno de esta
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zona, y notando, ademds, que las mayores variaciones se producen cerca de la Luna Nueva y de
la Luna Llena. Estas observaciones suelen considerarse el punto de partida en la investigacién
sobre mareas. También se encuentran entre los primeros autores que documentaron el fenémeno
de las mareas Antigono de Caristia y Eratdstenes de Cirene (hacia 276 a.C. - 194 a.C.), quien
relacioné las mareas ocednicas con las corrientes alternantes del estrecho de Mesina y, ademés,
subrayé que el flujo y el reflujo dependen intimamente de la posicién de la Luna por encima o
por debajo del horizonte [285]. Hacia el ano 150 a.C., el astrénomo babilénico Seleuco constatéd
que las dos mareas por dia tienen distinta amplitud cuando la Luna estéd alejada del Ecuador,
comprobando que las mareas no son uniformes en todos los mares y en todas las épocas del
ano y dio una explicacién meteoroldgica del fenémeno, de acuerdo con la teoria heliocéntrica
de que era partidario: “la revolucién de la Luna, en sentido contrario a la revolucién de la
Tierra, comprime el aire y éste, perturbado en su movimiento de torbellino, presiona y relaja

sucesivamente el océano”.

Poseidonio de Apamea (135 - 50 a.C.) dio en su tratado “Sobre el Océano” uno de los
mejores analisis antiguos del fenémeno, observado por él en Cédiz, siendo el primero que supo
distinguir los periodos semidiurno, semimensual y semianual. Segin Estrabén (54 a.C. - 24
d.C.), Poseidonio crefa, aceptando las informaciones de los habitantes de C4diz, que la amplitud
de la marea va creciendo de cada equinoccio a cada solsticio y disminuyen del solsticio al
equinoccio, al revés de lo que ocurre en la realidad. También él observé la relacién existente
entre las mareas y la posicién de la Luna, senalando en su “Geografia” que las mareas del Golfo
Pérsico alcanzan su méximo rango cuando la Luna estd més alejada del plano del Ecuador y el
minimo cuando estd en él. Esto no ocurre asi en realidad, como se puede observar en la figura 4-
3, donde hemos representado, a partir de las constantes armonicas actuales de Cddiz obtenidas
de las Tablas del Instituto Hidrografico de la Marina (tabla 4-3), la marea predicha para el
ano 1998 y los médximos y minimos mensuales alcanzados durante este periodo. Claramente,
los maximos en los equinoccios, cuando el Sol estd en el plano del Ecuador, son mayores que
los maximos en los solsticios, ocurriendo lo mismo con los minimos. Este error fue subsanado
posteriormente por Séneca y Plinio el Viejo en el s. I y por Prisciano de Lidia, en el s. IV,
herederos de los conocimientos de Poseidonio, sin que se sepa si el error de que informa Estrabén

se debe a una mala interpretacién suya, que parece lo més probable, o figuraba realmente en el
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Figura 4-3: Marea predicha en Cédiz para 1998 (a), mdximos (b) y minimos (¢) mensuales.

texto de Poseidonio. Plinio el Viejo recogié en su “Historia Naturalis” otros muchos aspectos
de la relacién entre la magnitud que alcanza el fenémeno de mareas y la posicién de la Luna,
como por ejemplo, que el méximo de amplitud se produce unos dfas més tarde de la Luna
Llena o Nueva. Ademds, establecié la existencia de un intervalo fijo entre maximo de marea y
transito lunar en un punto determinado, estableciendo este valor en dos horas, que concuerda
con el valor obtenido para el Puerto de Cadiz, si se tiene en cuenta que el desfasaje & del
arménico principal My es de 1.4 horas y que la edad de la marea semidiurna es de un dfa.
Habia comprobado, asi mismo, la influencia del Sol en la amplitud de marea. También observé
que en C&diz, cerca del templo de Hércules, “hay una fuente cerrada similar a un pozo que
ocasionalmente sube y baja con el océano, pero otras veces lo hace al contrario”, senalando asf,

por primera vez, la existencia de mareas terrestres.
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La gran dificultad existente para entender cémo podia influir el Sol y la Luna sobre la Tierra
hizo que se desarrollaran distintas y muy diversas teorfas, algunas de ellas buscando otras causas
del fenémeno observado. Asi por ejemplo, segiin ideas de antiguas civilizaciones chinas, el agua
era la sangre de la Tierra y las mareas su pulso. Platén pensaba que las mareas eran una
especie de respiracién de nuestro planeta, atribuyendo la causa a las oscilaciones de un liquido
que llenaba las cavernas subterrdneas, en comunicacién con el océano, al que transmitia este

movimiento. Poseidonio atribufa las mareas a la naturaleza de la Luna, que por ser hiimeda y
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Componente | Amplitud (cm) | Desfasaje (grados)
h 2.13 265.20
O 3.04 297.81
M 0.46 175.44
T 0.12 33.33
P 2.08 33.96
K 6.25 34.86
Py 0.05 35.87
o1 0.09 36.51
J1 0.30 89.94
00, 0.73 287.3
2N, 3.09 47.25
iy 7.98 73.78
Ny 23.68 57.27
Mo 101.51 67.26
Lo 5.06 98.42
So 37.31 92.98
Ky 10.06 95.80
M; 0.97 334.00
My, 5.00 96.10
M,y 5.12 148.73
Tabla 4-3.




caliente, provocaba un hinchamiento de la masa ocednica. Otra teoria defendia que la causa
de las mareas estaba en un remolino, Malstrémmen, en la costa de Noruega, causando el agua
que surgfa del remolino la marea alta y el que desaparecia la marea baja. Aunque la teoria de
mareas no experimenté progreso alguno hasta el s. XVI, el monje britdnico Beda el Venerable
(673 - 735) crefa que la marea estaba ocasionada por la Luna soplando sobre el agua. Describié,
hacia el 730, cémo la subida de la marea a lo largo de una costa en las Islas Britdnicas coincidia
con una bajada en otros puntos, conociendo ademds la progresién en tiempo de la marea alta
de norte a sur a lo largo de la costa de Norte Umbria, descubriendo asi el desfasaje de la marea
ocednica. Hacia mitad del siglo XIII, el cientifico drabe Zakariya al-Qazwini (1203 - 1283)
proclama, en un libro sobre las maravillas de la Creacién, que las mareas estaban causadas por
el calentamiento de las aguas originado por el Sol y la Luna, haciéndolas expandirse. Leonardo
da Vinci atribuyé las mareas a un henchimiento de las aguas “para la respiracién del mundo”.
En 1544, tras el descubrimiento de América, el cientifico italiano Julius Caesar Scaliger (1484
- 1558) sugiri6é que las mareas no estaban sélo causadas por la Luna, sino también por el agua

oscilando entre las costas de Europa y América.

Ya en épocas més recientes, Galileo Galilei (1564 - 1642) expuso en su “Didlogo de los Dos
Sistemas Principales del Mundo: el Ptolemaico y el Copernicano” que la rotacién de la Tierra
inducia movimientos del mar, que eran modificados por la forma de la cuenca para producir
las mareas, teoria que fue modificada por el matemético britdnico John Wallis (1616 - 1703) al
incluir entre las causas el movimiento de la Tierra alrededor del centro de gravedad del sistema
Tierra-Luna. René Descartes (1596 - 1650) propuso que el espacio estaba lleno de éter invisible,
que se comprimia al moverse la Luna alrededor de la Tierra, de tal forma que la presién se
transmitfa al mar originando las mareas. Johannes Kepler (1571 - 1630) pensé que las mareas
se debfan a una atraccién de tipo magnético que ejercian el Sol y la Luna sobre el océano,

acercdndose més esta idea a la teorfa del potencial gravitatorio.

La primera discusién vélida sobre el origen de las mareas ocednicas la incluyé Isaac Newton
(1642 - 1727) en sus “Philosophiae Naturalis Principia Mathematica”, cuando llegé a la con-
clusién de que no son mas que una consecuencia de la Ley de Gravitacién Universal. Supone
que son debidas a que la Luna y el Sol atraen méas a la parte liquida de la Tierra cerca de

ellos que a la sélida, y més a ésta que al océano opuesto a ellos, produciéndose dos mareas

146



altas y dos bajas cada 24 horas y 50 minutos de media. Aunque fue capaz de calcular la fuerza
de mareas del Sol y la Luna, esta teoria, desarrollada mds adelante por Laplace, no es vélida
para la prediccién, ya que considera una capa simple de océano, basdndose en la hipdétesis de
que en cada instante el mar adopta la posicién de equilibrio correspondiente a la distribucién
instantdnea de las verticales. En esta teoria de equilibrio se considera, por lo tanto, una capa
de fluido ideal de espesor constante, sin friccién ni inercia y sin la distribucién irregular de
los continentes, excediéndose la posicién de equilibrio como resultado de la inercia. Pierre de
Laplace (1749 - 1827) desempend también un papel importante en el desarrollo de la Teorfa del
Potencial, como veremos més adelante.

Anteriormente, el filésofo y cientifico alemdn Immanuel Kant (1724 - 1804) escribi6, en 1754,
sobre el posible retardo del movimiento de rotacién de la Tierra debido al fenémeno de mareas.
Esta idea fue abandonada hasta 1853, cuando el oceandgrafo y meteordlogo norteamericano
William Ferrel (1817 - 1891) senal6 que la friccién por mareas, que produce una mayor duracién
del dfa, podfa originar una aparente aceleracién de los movimientos de los cuerpos celestes. El
astrénomo y geodesta britdnico George B. Airy (1801 - 1892) también trabajé en este problema.
Ademés, desarrollé los fundamentos del andlisis arménico, pero fue William Thomson (1824 -
1907), también conocido como Lord Kelvin, la primera persona que puso en practica un método
de reduccién de la marea por este procedimiento, en 1867. George Darwin (1845 - 1912), uno
de los discfpulos de Lord Kelvin, analizé series de 14 puertos de Inglaterra, Francia y la India,
obteniendo la razén ~ entre la altura de la marea ocednica en una Tierra eldstica y en una
Tierra sélida, mostrando que este valor es significativamente menor que uno.

Basédndose en los principios anteriormente descritos, se desarrollé la Teoria del Potencial

Astronémico de Marea, teoria que exponemos a continuacién.

4.3 Teoria de mareas

De acuerdo con la teorfa fundamental establecida por Newton en 1687, la respuesta del océano a
la accién directa de las fuerzas de mareas es instantdnea. En este sistema se considera, ademas,
que la magnitud del desplazamiento vertical es funcién, inicamente, de las posiciones relativas

de los astros. Por tanto, la elevacién respecto al nivel medio de marea serfa directamente
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proporcional a la funcién potencial que genera el campo de fuerzas y su distribucién espacial

funcién de la posicién geografica y del tiempo.

Es evidente que la Teorfa de Equilibrio, descrita a grandes rasgos en la seccién anterior, no
considera las particularidades de la propagacién de las ondas de marea en un océano real. Ni
siquiera la introduccién de consideraciones hidrodindmicas, de las cuales Laplace fue pionero,
han permitido una prediccién exacta del fenémeno. Puede decirse que el mayor progreso en
este campo se debe, como ya indicaba el propio Schwiderski [264] en 1982, al desarrollo de los
modernos maredgrafos de profundidad, que permiten realizar observaciones en océanos abiertos.
Unidos a potentes técnicas de andlisis armdénico, proporcionan una informacién imprescindible
en el refinamiento de los modelos globales de marea construidos por métodos hidrodindmicos
puros. En este sentido, y dada la complejidad del tratamiento matematico del fenémeno real,
resulta satisfactorio adoptar la marea de equilibrio como modelo de comparacién, si bien en
la forma de desarrollo arménico establecida por Doodson en 1921 [68], completada con los

términos lunisolares y planetarios que requiere la precisién de las observaciones actuales.

Al estar construida bajo hipétesis sumamente simplificadas, la “marea ponderada” con-
templa Unicamente la respuesta de un océano ideal a las fuerzas primarias de mareas. En
consecuencia, debe ser estimado todo un conjunto de efectos directos e indirectos que modifican
la configuracion inicial de equilibrio. Su adicién, en dreas especificas y bajo ciertas condiciones,
que desde el punto de vista geodésico afectan especialmente a las observaciones costeras y de

marea geocéntrica, proporciona una mejor aproximacion al desplazamiento vertical observado.

4.3.1 Anadlisis arménico de la Marea de Equilibrio

Dada la naturaleza vectorial del campo de fuerzas actuante sobre los océanos, es conveniente
expresarlo en forma de funcién potencial, cuya diferenciacién en las direcciones de los ejes
del sistema de referencia local considerado, nos proporciona de forma inmediata el vector per-
turbaciéon de marea. El desarrollo armoénico de este potencial es fundamental en el anilisis

matemadtico y prediccién de las mareas ocednicas.

El Potencial Perturbador de Marea se puede expresar en funcién de las coordenadas geocén-
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tricas (r, ¢, \) del punto P considerado y de la posicién de los astros perturbadores [349, 290]

v, = iimn <%>n+l <%>n[Pn(sen¢)Pn(senél)+ (4.1)

+2 z; %B«Lm(sen &) Py, (sen ;) cos m Hj|

donde, para cada astro perturbador [

K, es una constante de expresién
n—2

4 R

o (%)
Dy, constante de Doodson, en m?s 2

3 R?

!
P, (x)  polinomios de Legendre de orden n
1 d* (2 \"
2nn! dan (x 1)

Py () funciones asociadas de Legendre de primera especie

(1 . x2)m/2 d™ Py (x)

dx™

R radio de una esfera de igual volumen que el elipsoide de referencia, de semiejes
ayb, enm
[a20]'/®

G Constante de Gravitacién Universal, de valor numérico
6.672 x 1071 m? Kg=! 572

M, masa del astro perturbador /-ésimo, en kilogramos

@) distancia media entre los centros de gravedad de la Tierra y del astro pertur-
bador I-ésimo

Ry distancia entre los centros de gravedad de la Tierra y del astro perturbador
[-ésimo, en metros

(H;,6;) coordenadas ecuatoriales horarias geocéntricas medias

La expresién anterior tiene su origen en estudios realizados en la primera mitad del s. XIX
por Laplace, que introdujo el potencial de mareas expresidndolo en funcién de la latitud del
punto de observacién, de la declinacién y del dngulo horario del astro perturbador, mostrando

la existencia de mareas parciales que podian ser expresadas como una funcién coseno cuyo
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argumento aumenta con el tiempo. Laplace sélo consideré los términos correspondientes a la
Luna y el Sol para n = 2, separando matemdticamente la funcién obtenida en tres familias de
armonicos esféricos (zonal, teseral y sectorial), que denomina Mareas de Primera, Segunda y
Tercera Especie. Por otra parte, todas las variables que aparecen en el desarrollo de Laplace,
excepto la latitud geografica, son dependientes del tiempo, lo que permite asociar a cada familia
el periodo principal de variacién. Asi, en las “Mareas de Primera Especie”, la funcién zonal
es independiente del dngulo horario del astro perturbador (m = 0) dando lugar a los largos
periodos. La segunda familia varfa con cos H; (m = 1), correspondiente a las mareas diurnas y la
Tercera Especie (m = 2), por ser funcién de cos 2H), constituye la banda semidiurna. Adem4s,
Laplace aplicé los principios del andlisis arménico a la reduccién de las mareas alta y baja,

siendo el primero en tratar las mareas ocednicas como un problema del agua en movimiento.

Posteriormente, se introdujeron los términos de tercer orden para la Luna, obteniendo cua-
tro familias de armonicos esféricos: una zonal, correspondiente a los largos periodos, puesto
que varfa dnicamente con sen ¢;, dos teserales, que contribuyen significativamente a los tér-
minos diurno y semidiurno de segundo orden, y una funcién armdnica sectorial de cardcter

terciodiurno.

Se obtienen, asi, diez familias principales de armdénicos esféricos, siete para la Luna y tres

para el Sol, en las que las partes variables de cada término estdn dadas por las expresiones

1
Zig = 3 (1 — 3sen2¢) (1 — 3sen26l)
Tio = sen2¢sen 26; cos H;
Sy = cos’ ¢ cos® 8; cos 2H,
1
Zi3 = gsen(b (3 — 5sen2¢) sen &, (3 - 5sen26l)
1
Tl% = 3 cos ¢ (1 — 5sen2¢) cos &; (1 — 5sen26l) cos H;
Tl% = Bsen ¢ cos? ¢sen 8, cos® 8§, cos 2H,
5
Sj;s = 5 cos® ¢ cos® §; cos 3H,

Tanto este conjunto de funciones como las obtenidas en generalizaciones posteriores, en las que

se consideran términos solares y lunares de orden superior, y la accién de algunos planetas,
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contintan llaméndose Desarrollo de Laplace.
Doodson introdujo en las expresiones anteriores los coeficientes geodésicos Gt , que ex-
presan la dependencia del potencial perturbador de la latitud geogréfica y de la constante de

Doodson, y los términos perturbadores H!,,, que dependen de la posicién del astro [19, 349)

L o~ nt+l n

La utilizacién de los coeficientes geodésicos, establecidos a principios del s. XX, ha trascendido

a los programas actuales de célculo.

Teniendo en cuenta la expresién (4.1) del potencial astronémico de mareas, pueden ser
obtenidas las componentes de la fuerza de mareas en las direcciones de los ejes del sistema
local de referencia, actuantes en todo punto del océano. Por otro lado, bajo la accién directa
del potencial perturbador, las superficies equipotenciales sufren un desplazamiento vertical. En
efecto, si se considera el potencial gravifico terrestre W, suma de los potenciales gravitatorio
y centrifugo, en una superficie de nivel W es constante. Al actuar las fuerzas de mareas sobre

ella se deforma, verificandose [19, 174] que
Wiye +Vp =W, (4.3)
v la superficie de nivel inicial se desplaza una distancia ( verticalmente. Por lo tanto, la

magnitud del desplazamiento puede obtenerse teniendo en cuenta que

oW
WT‘FC:WT_‘_CE:WT_Cg

donde ¢ es la aceleracién de la gravedad. Entonces, teniendo en cuenta (4.3) se verifica que

Cuando la superficie equipotencial considerada es el geoide (W = W), la deformacién sufri-
da por ella, debido a la adicién del potencial astronémico, constituye la denominada marea del

geoide. Y la marea de equilibrio es definida en relacién con esta superficie de nivel. Suponga-
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mos que la Tierra sélida fuera rigida y estuviera recubierta totalmente por una capa simple de
océano, de espesor considerable, formada por un fluido no viscoso e incompresible, no existiendo
por tanto fuerzas de rozamiento interno, sin inercia y sin anomalias de densidad y temperatu-
ra, y cuya densidad fuese tan pequena que se pudiera despreciar el potencial derivado de la
propia deformacién. Entonces la superficie libre reaccionarfa de forma instantdnea a las fuerzas
derivadas del potencial W + V},, adaptdndose a las superficies de nivel de dicho campo. En
consecuencia, el desplazamiento vertical de este océano mundial estarfa descrito en cualquier
instante por la superficie de nivel { del campo suma del gravifico interno y perturbador de
mareas, siendo su superficie perpendicular a la resultante de las fuerzas de la gravedad y de
mareas. Las componentes de la fuerza horizontal tangentes a esta superficie se anularian, porque
la fuerza de mareas se equilibra con la componente del vector gravedad en el plano horizontal.
A ( se le denomina, por este motivo, altura de la marea de equilibrio, y no puede ser me-
dida con maredgrafos ligados a la corteza terrestre, ya que bajo hipétesis tan simplificadas no
coincide con la marea del océano real. Sin embargo, a pesar de que Vi, y ¢ varfan con el tiempo
v de que el problema de las mareas ocednicas es dindmico, ¢ sigue siendo una representacién

véalida de la fuerza de mareas.

La marea de equilibrio de puede acotar numéricamente de forma aproximada si se considera
orden 2, r =~ R, cpyr =~ Ry y cs =2 Rg (parala Luna M y el Sol 5), obteniéndose un valor méximo
para la altura de la marea de equilibrio de A = 0.7809 m [174]. Este valor no corresponde
a los valores obtenidos por observacién, porque la altura de la marea de equilibrio se modifica
por diversos factores, como las caracteristicas del océano o la forma de la cuenca. No obstante,
puesto que refleja bastante bien el comportamiento de las regiones batipeldgica y abisopelagica,
de profundidades medias superiores a los 1200 m, partiendo de una expresién distinta de la
utilizada en [174], hemos determinado los valores maximos tedricos que puede alcanzar la marea
de equilibrio en funcién de la latitud. Hemos partido de la expresiéon del potencial (4.1),
utilizando hasta el orden 6, incluido, aunque para la estimacién tedrica, y teniendo en cuenta la
precisién de las observaciones, no es necesario. En efecto, determinando los valores numéricos
de los coeficientes de la marea parcial para un valor medio de la gravedad, aproximando r ~ R,
cp ~ Ry y ¢cg =~ Rg y utilizando los valores de las constantes proporcionados por la IAU (1976)

y el Astronomical Almanac [9], se obtienen los resultados de la tabla 4-4. En ella, se representa
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cada coeficiente de la marea parcial dividido por el valor medio de la gravedad, en orden a
obtener una estimacién de la amplitud de los arménicos que se deriven de los potenciales del

orden correspondiente.

Lunar Solar

n=2 0.3569970 m 1.642773-10"' m

n= 5.9345- 1073 m 6.981945- 107 % m

=4 9.831221-10 ° m ~ 10710 m

n=75| 1.5635347 - 107° m despreciable

n= ~107% m despreciable

Tabla 4-4.

Como los instrumentos actuales pueden llegar a medir hasta la décima de milfmetro, no se
mejora la determinacién utilizando términos del potencial de orden superior al indicado en la
tabla. El valor de la gravedad que hemos utilizado es el valor de la gravedad normal, que de-
pende de la latitud. En una estimacién més precisa, deberfa tenerse en cuenta la ondulacién del
geoide vy el efecto de dg. Los valores maximos de la amplitud en cada una de las componentes
han sido estimados separando los términos constantes, de largo periodo y las especies de diurna
a sextodiurna. Se ha calculado la declinacién del Sol y de la Luna que maximizan y minimizan
los términos de las distintas especies. Los resultados obtenidos, dependiendo de la latitud, se
representan en las siguientes figuras. En la figura 4-4 se ha representado el desplazamiento ver-
tical tedrico ocasionado por los términos constantes; presenta una diferencia de desplazamiento
en lugares de distinta latitud superior a los 30 cm, es positivo en el Ecuador y negativo en los
Polos. Esto produce un achatamiento mayor en la Tierra con origen en la existencia del Sol
v de la Luna. Sin embargo, la determinacién de estos términos constantes, también conocidos

como My y Sp, sblo es posible de forma tedrica mediante

1
Mo+ Sy = 7 (KraGao + Kr4Gao) (4.4)
111 9 7 1
= 5 ZKL2 (1 — 3sen2¢) + ﬁKM <§sen4q§ — 5sen2¢—|— 5)]
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Figura 4-4: Desplazamiento vertical constante ocasionado por las fuerzas de marea.

donde Kp9 v K14 son los coeficientes de la marea parcial suma del correspondiente a la Luna y
al Sol normalizados y Gog v Go son los coeficientes geodésicos derivados de los potenciales de
orden 2 y 4. Sin embargo, la deformacién estédtica permanente que producen depende no sélo
de la fuerza de mareas ejercida por los cuerpos celestes, sino también de las propiedades fisicas
del agua ocednica, propiedades que varfan dependiendo de la posicién geografica, asi como de
las caracteristicas de composicién y distribucién espacial del fondo. Su determinacién no re-
sulta posible por métodos estdndar ya que estos términos no presentan ni factor de amplitud
ni desfasaje, por lo que no se pueden determinar empiricamente. No obstante, existen varia-
ciones de la amplitud del término constante que sf se podrfan determinar, como las asociadas a
variaciones de salinidad o de temperatura. Por otra parte, los términos constantes tienen tres
efectos asociados: su propia deformacién permanente, el potencial derivado de la deformacién
y el efecto de carga. Al existir estos términos y no ser posible su eliminacién, no se puede decir
que el nivel medio del océano determinado empiricamente sea la superficie equipotencial del
campo gravifico terrestre que mejor aproxima a la figura de la Tierra. Otra cuestién es si una
hipotética superficie de equilibrio de un océano sin perturbaciones aproxima a esta superficie

equipotencial.

En la figura 4-5 se han representado las méximas elevaciones que puede alcanzar el océano

debido a las componentes de largo periodo, diurnas y semidiurnas. La amplitud de los términos
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Figura 4-5: Amplitud tedrica de las componentes de largo periodo, diurnas y semidiurnas.

de largo periodo varia de forma semejante al término constante, pero en este caso la amplitud
minima se alcanza en los Polos (mds de 15 ¢cm) y la méxima en el Ecuador. Hay que senalar
que la amplitud de los términos de largo periodo en el Ecuador siempre es negativa, ya que el
término que més contribuye es el derivado del potencial de orden 2 y su expresién es

1
ZKZQ (3sen2¢ — 1) (3sen26l — 1)

donde ¢ es la latitud geocéntrica y 6; es la declinacién del astro perturbador. Como se puede
apreciar en la ecuacién anterior, la amplitud de la componente de largo periodo para puntos
cercanos al Ecuador es menor que cero siempre y, por lo tanto, también lo serda la amplitud
méxima que alcance. Respecto a las componentes diurnas, se puede destacar que la amplitud
méxima de estas componentes se alcanza para latitudes medias, aproximadamente de 60 cm.
En los Polos y en el Ecuador, la amplitud méxima de estas ondas es précticamente nula, ya

que el término de mayor amplitud es el correspondiente al potencial de orden 2, que tiene la
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expresion
3 K9 sen ¢ cos ¢ sen 6; cos 6; cos H;

donde H; es el dngulo horario del astro perturbador, y dicha expresién se anula tanto en los
Polos como en el Ecuador. En las componentes semidiurnas se puede observar que alcanzan la
amplitud méxima mayor se alcanza en el Ecuador y que la amplitud en los Polos es préactica-

mente nula, ya que el término correspondiente del potencial de orden 2 estd dado por
3 2 2
ZKZQ cos® ¢ cos” O; cos 2H,

v se anula en los Polos.

La magnitud de las componentes de menor periodo disminuye considerablemente, como se
puede observar en la figura 4-6, donde cada especie se ha representado en una escala distinta.
Las componentes terciodiurnas alcanzan un méximo de amplitud, del orden de 0.7 cm, en el
FEcuador y un minimo, précticamente nulo, en los Polos. De nuevo es debido al término de
mayor amplitud, correspondiente en este caso al potencial de orden 3, y que tiene la expresién
5 3 3
§K13 cos” ¢ cos” O; cos 3H,

Muy similar es la distribucién con la latitud de las componentes cuartodiurnas, quintodiur-

nas y sextodiurnas, lo que estéd explicado por la principal contribucién de los términos

35

aKM cost ¢ cost 8, cos 4 H;
03 K, 5 ¢ cos® 6 cos 5,
— cos’ ¢ cos’ 6; cos
12645 ! !
231

EKZG cos® ¢ cos® 8, cos 6H,

derivados de los potenciales de orden 4, 5 y 6 respectivamente. La amplitud teérica es de

aproximadamente 1072, 107* y 1075 cm y en los tres casos se alcanza en el Ecuador.

Si se determina la distribucién con la latitud de la amplitud tedrica de marea, suma de

las contribuciones parciales anteriores incluyendo los términos constantes (figura 4-7), se puede
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Figura 4-6: Amplitud tedrica de las componentes terciodiurnas, cuartodiurnas, quintodiurnas

v sextodiurnas de marea ocednica.
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Figura 4-7: Distribucién de la amplitud de la marea de equilibrio con la latitud.

observar que la méxima variacién se da en latitudes tropicales del hemisferio norte, y la minima
en latitudes altas del hemisferio sur. Esto es debido principalmente a la distribucién presen-
tada por las componentes diurnas, que no es simétrica respecto al Ecuador y a los términos
constantes, de largo periodo y semidiurnos, que son los de mayor amplitud. Sin embargo, la
amplitud observada de las distintas componentes obtenidas por andlisis de las observaciones es
distinta a la obtenida de forma tedrica. Por lo tanto, aunque a partir de estas estimaciones
tedricas puede parecer que las componentes terciodiurnas, cuartodiurnas y quintodiurnas estan
por debajo del nivel de ruido, en la préactica no sucede asi, siendo, por ejemplo, la amplitud de

las componentes observadas en Santander del orden de 4.5 cm [45].
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Debido a la complejidad de los movimientos orbitales de los distintos astros que forman
parte del Sistema Solar, la expresién (4.2) no es adecuada como modelo de comparacién en
el andlisis de mareas. En ella, tanto (¢;/ Rl)nJrl como los términos perturbadores H!,, tienen
expresiones en funcién del tiempo muy complicadas. A pesar de esto, las componentes de los
movimientos orbitales pueden ser separadas de tal manera que V7, quede expresado como suma
de términos seno y coseno. El resultado es una suma de ondas sinusoidales puras, que tienen
como argumento funciones lineales del tiempo, dependiendo la amplitud de estos argumentos

exclusivamente de la latitud geocéntrica del punto de observacién.

El primer desarrollo armdnico de este tipo del potencial fue realizado por Ferrel en 1874,
conteniendo un mimero muy limitado de armdénicos principales. En la actualidad existen de-
sarrollos del potencial que superan los 10000 armoénicos. Entre ellos destaca el de Arthur T.
Doodson (1890-1968) que, considerando la accién de la Luna y el Sol sobre la Tierra y basdndose
en la teorfa lunar de Brown [33], sustituy6 las variables utilizadas por Laplace por un conjunto
de seis variables fundamentales que dependen linealmente del tiempo, al menos durante un
amplio intervalo temporal. Estas variables son

T tiempo lunar medio,

] longitud ecliptica media de la Luna,

h  longitud ecliptica media del Sol,

P longitud ecliptica media del perigeo lunar,

N’ longitud ecliptica media N del nodo ascendente £2 de la érbita lunar cam-
biada de signo,

ps longitud ecliptica media del perigeo solar.

A. T. Doodson llega a una expresién de la forma [68]
n, n
VMS (T7¢77-757h7p7N/7pS) = Z ZZ Z Vr{nABCDE (T7¢77—757h7p7N/7p5) (45)
I=M,S n=2m=0 ABCDE

donde

sen

COS
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siendo G la funcién geodésica correspondiente, K,TAB CDE ¢] coeficiente de marea parcial y
QmABCDE — ynr | As 4+ Bh+ Cp+ DN’ + Ep,

su fase, argumento de funciones seno o coseno segiin n + m sea par o impar.

Doodson introdujo el conjunto (m, A4, B, C, D, ) para hacer una clasificacién de los arméni-
cos. El nimero m, coeficiente del tiempo lunar medio 7, determina la especie de marea, como
va se ha indicado anteriormente. A, B, C, D y I/ son nimeros que representan los coeficientes
de las cinco variables s, i, p, N’ y ps. Doodson llama nmimero argumento a la combinacién
{m,(A+5),(B+5),(C+5),(D+5),(F+5)}. Larazén por la que se anade 5 es para evitar
nimeros negativos. (m, (A + 5)) es el mimero de grupo y caracteriza las ondas que pueden
separarse en el andlisis de observaciones de 1 mes de longitud. El niimero constituyente es
(m,(A +5),(B +5)) v permite diferenciar arménicos que pueden separarse en un andlisis de
observaciones que abarquen un ano. Consta de un total de 1178 arménicos. Por otra parte,
cada uno de los argumentos utilizado por Doodson se puede expresar en funcién del tiempo T’
medido en siglos julianos de 36525 dfas de efemérides. Y, si se considera la velocidad angular

horaria de s, h, p, N' y ps, \I;nmABCDE

se puede expresar en funcién del Tiempo Universal.

Se pueden calcular las componentes de la fuerza derivada del potencial anterior en las
distintas direcciones. Generalmente se consideran la componente vertical, que da lugar a la
elevacién del océano y la componente horizontal, que origina las corrientes de marea. Para ello,
se considera un sistema de referencia local elegido, normalmente, con origen O en el punto de
observacién, eje Oz en la direccién de la vertical hacia el zénit, a lo largo de la cual actia la
fuerza de la gravedad, y los dos ejes restantes en la plano horizontal, Ox orientado hacia el
Sur en la direccién del meridiano del lugar y Oy en la direccién del primer vertical hacia el
Este [174]. En este sistema, las componentes de la fuerza de marea en la direccién Norte-Sur
(positiva hacia el Sur), Este-Oeste (positiva hacia el Este) y de la vertical (positiva hacia el

zénit) son



-1 COS T
dhpw = Co < ) Yrm (0) KMABCDE <\IijBCDE 4 _)
7 COS ¢3¢ Z n sen " 2
oV; ryn-1 COos
dg = — L _ Z Co <_> 2o () KranABCDE (\I,nmABCDE)
or R
M=M; sen

donde, como en V,%ABCDE (r,¢,7,8,h,p, N,ps), las fases son argumentos coseno o del seno
segin sea n + m par o impar, Cy = %1 = 4.12446 x 10~ "ms~2, segtin los sistemas IAU 1976 e
TUGG 1980, y las funciones Znm (1), Ynm (1), znm (u) v las constantes Fj,, han sido listadas en
la tabla 4-5 para los valores de n = 2, 3. En ellas se puede observar que la componente horizontal
de la fuerza de mareas en la direccién Este-Oeste no posee términos de largo periodo.

Por otro lado, para calcular la elevacién tedrica del océano bajo la accién de estas fuerzas

vamos a considerar el potencial generador de mareas y utilizar la marea de equilibrio, expuesta

anteriormente.
210 1.5sen 2¢ 0 1 —3sen?¢ 0
211 cos 2¢ 2sen ¢ 2sen 2¢ 1
2] 2 sen 2¢ 2cos¢ 2cos® ¢ 0
310 1.5cos ¢ (1 — 5sen2¢) 0 1.5sen ¢ (3 — 5sen2¢) 1
31 1 [0.72681sen¢ (15sen?¢ — 4)(0.72618 (1 — 5sen?¢)2.17854 cos ¢ (1 — Bsen?¢)[ 0
3| 2 [2.59808 cos ¢ (1 — 3sen2¢) 2.59808sen 2¢ 3.89712sen 2¢)cos ¢ 1
31 3 1.5sen 2¢ cos ¢ 3cos? ¢ 3cos ¢ 0
Tabla 4-5.

Se considera, ademds, sélo la constante de Doodson correspondiente a la Luna, que deno-
taremos a partir de ahora Dy, ya que la correspondiente a otros cuerpos se puede expresar a
partir de la primera, incluyéndose en el coeficiente de la marea parcial el factor que las rela-
ciona, y que seguiremos denotando de igual manera. Para obtener esta expresién se consideraba
inicialmente la relacién entre las masa de otro astro y de la Luna (que a su vez se calcula a
partir de la razén entre los radios aparentes de ambos cuerpos y de sus densidades medias),

del semieje mayor de la érbita no perturbada de la Tierra y de la paralaje ecuatorial media de
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ambos [19]. La relacién obtenida, usando los valores del sistema de referencia WG 84, para el

caso de la Luna y el Sol, es la siguiente

Dg = 0.49592D

Esta igualdad pone, asi mismo, de manifiesto la relacién entre la fuerza de mareas con origen

solar y lunar, siendo el efecto lunar aproximadamente el doble que el efecto solar

La importancia de un desarrollo del potencial generador de marea lo més preciso posible
radica en que el ajuste de las constantes armoénicas utiliza el desarrollo del potencial como
modelo de comparaciéon. Cuanto mayor sea la precisién obtenida en su determinacién, mayor
informacién se podra obtener a través del andlisis de los datos. Ademads, si este desarrollo estd
calculado con algin tipo de error, los resultados obtenidos también se verdn afectados. Para
evitar esta situacién, los valores tedricos deben tener mayor precisiéon que las observaciones de

marea [284].

Basédndose en la revisién de las constantes astronémicas y en la reelaboracién de la teorfa
lunar de Brown a partir de sus fundamentos por ordenadores, D. E. Cartwright, R. J. Tayler y A.
C. Edden, [40, 41] desarrollaron un nuevo potencial generador de marea (CTE). Se incorporan
varias correcciones, como las debidas a la nutacién y a la accién indirecta de los planetas,
ignoradas por Doodson, y en el que los coeficientes armoénicos estdn dados con 5 cifras decimales
significativas. Para el cdlculo de las efemérides, se basaron en los trabajos de Eckert, Jones
y Clark [78], que tienen una precisién de 10~ 7 radianes, precisién que delimita un total de
277 armoénicos solares (muchos de los cuales con argumentos comunes) y 15 perturbaciones
planetarias muy pequenias. Los argumentos fundamentales son similares a los de Doodson,
pero consideraron también la longitud media de los planetas. Fueron calculados en funcién
del tiempo de efemérides en siglos julianos. De los planetas se considera la accién sobre el
movimiento lunar de Venus y Jipiter principalmente, pero también algunas amplitudes no
despreciables de Marte y Saturno. El cdlculo del potencial se realiza para una esfera con el
radio ecuatorial de la Tierra, sin tener en cuenta el ajuste ni a una figura esferoidal ni al geoide.
Mientras el desarrollo de Doodson contaba con 386 componentes, el potencial CTE consta de un

total de 504 términos: 127 de largo periodo, 205 diurnas, 155 semidiurnas y 17 terciodiurnas. La
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principal diferencia entre el desarrollo de CTE y el de Doodson estd en los términos dominados
por el potencial solar. Este desarrollo fue ampliamente utilizado y considerado con estédndar
hasta que la publicacién del desarrollo de Y. Tamura, pero siendo actualmente aceptado su uso
para el anélisis de mareas.

Siguiendo un procedimiento similar al empleado por Cartwright, Tayler, Edden, en 1985
Biillesfeld [34] obtiene un desarrollo arménico del potencial con 656 términos. Se basa en las
mismas efemérides que los autores anteriores, pero considera orden 4 para la Luna y orden 2
para el Sol.

Q. Xi [340, 341, 342] repiti6, asf mismo, el proceso seguido por Doodson para obtener su
desarrollo del potencial, pero a partir de las nuevas constantes astronémicas y basdndose en los
ordenadores. Se corrigieron entonces algunos errores detectados en el desarrollo de Doodson,
refiriéndose asi mismo los célculos no a J1900.0, sino a J2000.0. Adem4s, se tuvieron en cuenta
las variaciones de la oblicuidad de la ecliptica y de la excentricidad de la 6rbita terrestre, que
ocasionan variaciones seculares que son detectadas en las amplitudes de los distintos arménicos
y se calcularon los polinomios de Legendre de orden 4. El desarrollo asi obtenido constaba de
1178 términos en 1987, mejordndose en 1989 con un total de 3070 términos, obtenidos con una
precisién de 6 decimales significativos. En el iltimo de estos trabajos, Xi senalé la existencia
de 136 términos de largo periodo en la banda semidiurna, 12 términos diurnos en la banda
terciodiurna y 2 términos de largo periodo en la banda cuartodiurna, todas de amplitud menor
a 6-107% Estas ondas son interpretadas por este autor como fenémenos de multifrecuencia,
aparecen sélo en desarrollos del potencial analfticos y son denominadas pseudo-ondas.

A partir de una nueva revisién de las tablas astronémicas, Y. Tamura [284] obtuvo en 1987
un nuevo desarrollo del potencial generador de marea, conteniendo hasta el potencial de cuarto
orden para la Luna y de orden tres para el Sol. Los coeficientes de amplitud se dan con 6
decimales significativos. En este desarrollo se incluyen todos los constituyentes cuya amplitud
es mayor que 10 x 10~ para el potencial de segundo orden, 7 x 1076 para el de tercer orden y

de 5 x 107% para el de cuarto. Tamura consideré los 8 argumentos siguientes
fi=15+apy, — s+ h,
fa=s+As,
f3=h+ Ah,
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fa=p,

fo =N,

Je = ps,

f7, fs : periodos de revolucién sinédica de Jupiter y Venus,
donde s, h, p, N’ y pg fueron definidas anteriormente, v, es la ascensién recta del Sol ficticio
que define el Tiempo Universal y As y Ah son las perturbaciones de largo periodo de la Luna y
el Sol, respectivamente. Introdujo, pues, 2 nuevos argumentos para el cdlculo de las efemérides
a partir de la accién indirecta de Jupiter y Venus sobre la 6rbita de la Tierra, pero sin considerar
el potencial gravitatorio creado directamente por la accién de los planetas. Ademads considera
la posicién real de la Luna y el Sol, no la aparente como Doodson, ya que la accién gravitatoria
se refiere a la posicién real. Todos los argumentos anteriores se pueden expresar en funcién del
Tiempo Universal y del Tiempo Dindmico Terrestre. Por lo tanto, como en el caso anterior,
el argumento de la funcién coseno se puede expresar en funcién del TU, lo que posibilita el
andlisis.

El método seguido por Tamura es esencialmente el mismo que usaron CTE. En primer lugar
se calcula directamente el potencial a partir de las posiciones de la Luna, el Sol y los planetas
para un gran intervalo de tiempo, determindndose posteriormente los coeficientes de amplitud
por minimos cuadrados y comprobdndose si las fases son correctas o no. Se obtiene, ademads,
la tendencia secular de las amplitudes de los constituyentes al determinarse 4 conjuntos de
coeficientes para las épocas centrales 1960, 1980, 2000 y 2020. Este método de determinacién
del potencial generador de marea se conoce como método espectral, en oposicién al método
analitico utilizado por Doodson y Xi, donde el potencial es desarrollado a partir de variables
linealmente dependientes del tiempo. Como fue senalado por Xi [342], la precisién de los
métodos espectrales depende tanto de los valores teéricos de la accién perturbadora de los
astros como del método utilizado para la separacién de las ondas de marea y la precisién de los
métodos analiticos depende de la precisién de las efemérides de los astros considerados.

El desarrollo del potencial arménico HW95 (Hartmann y Wenzel) se obtiene a partir del
potencial creado por la Luna, el Sol y los planetas Venus, Jupiter, Marte, Mercurio y Saturno
[126, 127]. Contiene 12935 ondas, 1483 de las cuales estén originadas por la accién directa de

los planetas. Estd basado en las efemérides de la Luna y los planetas entre los afios 1850 y
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2150. Ademads de los argumentos de Doodson considera la longitud media de los planetas.

Con la aparicién de software para cdlculo matemaético se ampliaron las posibilidades de
célculo y se presentaron los primeros desarrollos del potencial utilizando estas herramientas.
En 1994, Roosbeek y Dehant [244] calcularon con Mathematica un potencial generador de
mareas, denominado POT93, considerando que la figura de la Tierra es una esfera y que sus
propiedades reolégicas presentan simetria de revolucién. Este potencial sélo considera los efectos
del Sol y la Luna, se basa en el desarrollo respecto a las variables linealmente dependientes del
tiempo. Tiene 3300 términos y se consideran los potenciales de orden 4 para la Luna y 3
para el Sol. Las efemérides utilizadas son, de nuevo, las calculadas por Eckert, Jones y Clark
[78] para la Luna y las calculadas por los autores a partir de la Ecuacién de Kepler para el
Sol. Una actualizacién de este potencial de marea fue presentado por Roosbeek en 1994 [246],
considerando el aplanamiento de la Tierra y el efecto de la nutacién sobre la oblicuidad de
la ecliptica. Seguin senala su autor, el efecto de estos términos adicionales en el caso de la
gravedad es, respectivamente, 5 y 17 nanogales. Otros efectos que tienen una influencia sobre
el desarrollo del potencial generador de marea sefialados por el autor (aunque no incluidos)
son las variaciones temporales de la excentricidad y de la oblicuidad de la ecliptica (para una
época central distinta de J2000.0), efectos indirectos de planetas, influencia de la Luna sobre
el movimiento aparente del Sol (implican una redeterminacién del potencial generador) y otros
efectos que pueden ser considerados en términos adicionales (efectos directos de los planetas y
grado 5 del potencial Lunar). Asf mismo, senala efectos que tienen una influencia sobre la marea,
pero no sobre el potencial, como la variacién secular de los argumentos o el efecto de la nutacién
en longitud. En 1996 este autor obtuvo [247], por métodos analfticos, un nuevo desarrollo del
potencial generador, denominado RATGP95 considerando grado cinco para la Luna y tres para
el Sol, efectos planetarios directos (atraccién gravitatoria) e indirectos (perturbaciones en las
6rbitas de la Tierra y la Luna), nutacién, perturbaciones lunares sobre la érbita terrestre y

aplanamiento de la Tierra. El potencial obtenido consta de un total de 6499 términos.

Estos autores muestran en un trabajo posterior la existencia, en POT93, de pseudo-ondas
similares a las obtenidas por Xi, pero con una amplitud menor (4 - 10~7) [245]. Esta amplitud
estd marcada, igual que en el desarrollo del potencial obtenido por Xi en 1989, por el nivel de

precisién, por lo que interpretan que son simplemente ruido. Este tema también fue tratado de
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nuevo por Xi en 1999 [343], atribuyéndolo a errores de truncamiento. En este mismo trabajo,
Xi seriala que en algunos desarrollos recientes del potencial (Tamura-87, POT93, HW95) las
amplitudes de las ondas de marea dependen del tiempo, lo que deberfa ser tenido en cuenta al
realizar el andlisis de marea.

Aunque en las expresiones del potencial perturbador de marea hemos considerado la in-
fluencia sobre la Tierra de todos los cuerpos celestes, influencia que ya ha sido contemplada por
algunos desarrollos del potencial y, ademds, hemos considerado una suma infinita de términos,
en la préctica, debido a la precisién actual de las observaciones, el cdlculo de la marea se realiza
normalmente considerando la actuacién del Sol v de la Luna, y los desarrollos arménicos de

orden 3 para la Luna y 2 para el Sol.

Por otra parte, la obtencién de un modelo de marea se basa en que las variaciones de marea

se pueden representar por un nimero finito de términos de la forma
Sp H,, cos (wnt + b — kn) (4.6)

donde usamos la terminologia usada de forma estdndar para marea ocednica

H, amplitud tedrica del grupo, coincidente con la del constituyente principal,
wn  velocidad angular del grupo,

©F  fase inicial en el punto de observacién,

k,  desfasaje observado en el punto de observacién,

o factor de amplitud respecto a la marea de equilibrio.

La velocidad angular w,, se puede expresar en funcién de los elementos orbitales utilizados
en el potencial correspondiente. Esta representacién es posible, ya que se pueden determinar
la amplitud tedrica Hﬁz v la fase inicial goflie de cada onda del grupo a partir de (4.5) v,
posteriormente, obtener la amplitud teérica H,, y fase teérica o~ del constituyente dominante.
Por anadlisis arménico se determinan el factor de amplitud 6, y el desfasaje k, del grupo.
Tenemos que sefialar que ¢ v k, dependen de la posicién geogréfica del punto de observacién.
Por otra parte, la inclusién en un mismo grupo de términos de distinta velocidad angular
produce variaciones en amplitud y fase del grupo con el tiempo, dando lugar a las modulaciones

astrondmicas.
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4.3.2 Efectos indirectos

Los desplazamientos verticales observados en un punto del océano no se corresponden con la
respuesta proporcionada por la Teorfa de Equilibrio. Esta discrepancia no sélo tiene su origen en
las caracteristicas particulares de un océano real, sino también en la existencia de desplazamien-
tos laterales de las particulas ocednicas, que modifican la componente radial en zonas costeras,
v en la accién de las fuerzas de mareas sobre la tierra sélida y la atmdsfera. Consecuente-
mente, los fenémenos de mareas incluyen un complejo conjunto de efectos indirectos que, en
el desplazamiento vertical del océano, se manifiestan fundamentalmente como modificaciones
de la amplitud y el desfasaje observados. En esencia, estas variaciones se deben a la accién de
las corrientes de marea ocednica, a las mareas terrestre y atmosférica y a los efectos de carga
de la atmoésfera sobre el océano y del océano sobre el fondo, debidos a las mareas atmosférica
y ocednica, respectivamente. Adicionalmente, es necesario tener en cuenta las variaciones del
potencial ocasionadas por la propia deformacién. Por tltimo, hay que sefialar que el estudio
v determinacién de estos efectos indirectos estd intimamente ligado al sistema de referencia

considerado, como se mostrard a lo largo de esta seccién.

Tal como se definfa en el inicio de este capitulo, se denominan corrientes de marea a los
movimientos laterales, de velocidad y direccién periédicas, que afectan a toda la masa ocednica
v tienen su origen en la accién de la componente horizontal de la fuerza primaria de mareas.

Al derivar del potencial astronémico de marea, si se efectia un andlisis numérico de las

observaciones horizontales, con sus componentes % y v, se obtiene

u(t) = Up+ Z Up fr cos (wnt = Gu, + kO)
n

U(t) = W+ Zvnfnsen (wnt — Gv, + kO)
n

donde los términos constantes Uy y Vg representan la componente media de las corrientes en sus
dos direcciones y (Uy, gu,, ), (Vi, g, ) son el factor de amplitud y desfasaje de los constituyentes
armoénicos. Este conjunto de pardmetros se puede determinar por anélisis. Y ademds, cada par
de constituyentes, caracterizados por 4 pardmetros, (Uy,, gu,) ¥ (Vi, gv,, ), nos permiten definir

una elipse (figura 4-8), la elipse de corriente, descrita por el vector de corriente durante un ciclo
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Figura 4-8: Movimiento de las corrientes ocednicas en un ciclo de mareas.

completo. En cada instante ¢, esta elipse define, para cada constituyente, un vector determinado

por la direccién 0 y médulo g dados por

V,, cos (wnt — gu,, + ko)
Up, cos (wnt — gy, + ko)

qg = {Uz cos (Wnt — Gu,, + ko) + V.2 cos (wnt — gy, + ko)}

0, = arctg

ol

Queremos destacar, nuevamente, que en los movimientos verticales del océano la contribu-
cién de las corrientes de marea es de pequena magnitud. Por otro lado, existe una gran dificultad
en determinar las componentes horizontales de las corrientes de marea, tanto porque su elimi-
nacién requiere métodos de anélisis vectorial de mayor complejidad que en mareas terrestres
y ocednicas, como porque las observaciones que no siempre estdn disponibles. A pesar de que
puede parecer compleja la eliminacién del desplazamiento vertical ocasionado por corrientes
de marea de la serie de observacién, su efecto es apodizado simultdneamente en el proceso de
analisis y eliminacién de la marea ocednica, ya que ambos fenémenos tienen idéntico periodo.
Como el método de andlisis se basa en las frecuencias sin tener en cuenta la causa que origi-
na el fenémeno, en este tipo de andlisis se incluyen todos los fenémenos que tienen lugar en

frecuencias de marea, como corrientes o efecto barométrico inverso por marea atmosférica.

El fenémeno de las mareas ocednicas se complica atin mas si tenemos en cuenta el desplaza-

miento vertical ¢, producido por la marea terrestre del fondo, que puede ser evaluado por la
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ecuacién [293]

1
Cp = p Z 8in H; cos (wit + ;)

donde w; es la velocidad angular del arménico correspondiente y los pardmetros 6;, se toman del
modelo de Tierra, como el de Wahr-Dehant [322, 61]. La variacién de la geometrfa superficial
de la corteza, asi como las heterogeneidades laterales de la corteza, y las variaciones de densidad
que acompanan la dilatacién ctbica y el desplazamiento superficial de materia, hacen que la
determinacién de desfasajes sea local y de dificil estimacién. Por este motivo no se introducen,
generalmente, en la expresién anterior términos correspondientes al desfasaje, al considerar una

respuesta instantdnea de la Tierra.

Adicionalmente, tenemos que senalar que no es posible detectar la marea terrestre del fondo
en series obtenidas en instrumentos ligados a la corteza, ya que el sensor experimenta el mismo
desplazamiento vertical que el fondo ocednico. Sin embargo, este fenémeno si que se detecta en
series obtenidas por sensores no ligados al fondo, como ocurre en las observaciones de altimetria
por satélite. En este caso, para la obtencién de un modelo de marea ocednica es necesario
disponer, asi mismo, de un modelo de marea del fondo, ya que parte del desplazamiento vertical

del océano respecto al centro de gravedad es debido a la marea terrestre del fondo.

Sumadndose a los efectos anteriores, el desplazamiento de las masa de agua por marea ocedni-
ca produce un efecto de carga sobre el fondo en sentido contrario al originado por ésta, deter-

minando un desplazamiento (; por carga ocednica de magnitud
¢ = ZLZ- cos (wit + ¢; + ;)

donde el vector ocednico (L;, \;) representa la suma de los efectos de carga oceédnica, atraccién
newtoniana de las masas de agua desplazadas periédicamente y de redistribucién de masas.
Puede ser determinado empleando modelos eldsticos de la corteza y el manto superior y modelos

globales de marea ocednica.

De nuevo, tampoco es posible detectar este desplazamiento en sensores ligados a la corteza,
pero si que debe ser considerado en altimetria por satélite u observaciones obtenidas en instru-

mentos no fijos a la superficie terrestre.
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Finalmente, existe el denominado efecto atmosférico indirecto, consistente en tres efectos:
efecto de carga, ligado a las variaciones de presién en superficie y las variaciones asociadas del
potencial gravifico, manifestadas como atraccién newtoniana y redistribucién de masas. Este
efecto, como en el caso del océano, produce una serie de movimientos verticales de la corteza y
del océano que deben ser tenidos en cuenta si se trabaja con sensores ligados a la litosfera. Debe
ser considerado especialmente el caso de sensores no compensados de presién atmosférica, ya
que en dichos instrumentos el sensor registra el peso de la columna situada encima del mismo,
detectando tinicamente variaciones de presién, pero no se distingue entre presién debida a la
columna de agua o de aire. Por lo tanto, es necesario disponer en ese caso de registros de presién
atmosférica para poder corregir el efecto atmosférico indirecto. Tenemos que resaltar que el
efecto de carga de la marea atmosférica es considerado conjuntamente con la marea ocednica,

al tener lugar en las mismas frecuencias.

En resumen, para estudiar las deformaciones radiales de la superficie topogréafica del océano

hay que considerar la marea geocéntrica (,, que consiste en [293]

Cg=Cot+G—C—C,

donde ¢, es la marea ocednica y ¢, es la respuesta barométrica inversa a la marea atmosférica,
que serd considerada en el capitulo siguiente. Para la marea ocednica hay que considerar,
en este caso, el desplazamiento originado por los términos constantes y el originado por los
términos periédicos, siendo posible determinar el primero tnicamente de forma tedrica. Su
determinacién real equivale al establecimiento de un cero absoluto del mareégrafo y resultaria
imprescindible en el enlace de los valores obtenidos del nivel medio con el Geoide, asi como para
el enlace absoluto de redes de mareégrafos. Sin embargo, esta determinacién no es necesaria
para estudios de variaciones temporales locales del nivel medio, ya que es un término cuasi-
constante en el tiempo.

Como hemos indicado, estas correcciones no son siempre necesarias. Los instrumentos con
que se han obtenido las series a las que se aplica la metodologia desarrollada en este trabajo
son sensores de presién ligados al fondo v compensados de presién atmosférica. Ademds, los

desplazamientos ocasionados por gran parte de los efectos indirectos descritos estdn incluidos

170



en las componentes armoénicas. De los anterior podemos concluir que no es necesario aplicar

correcciones adicionales por los efectos descritos.

4.4 Andlisis numérico de las observaciones

Para la determinacién del nivel medio del océano es de gran importancia, como ya indicamos
en el inicio de este capitulo, la eliminacién en la senal registrada de la marea ocednica, debido
a la magnitud de los desplazamientos verticales que ocasiona. Esta eliminacién se lleva a cabo
a través de un proceso matemadtico de analisis, que permite determinar la amplitud y la fase de
los distintos componentes arménicos con origen en el potencial perturbador de marea. Por lo
tanto, en esta segunda etapa del tratamiento de las series de observacién mareografica, deseamos
obtener la caracterizacién numérica de las propiedades de una superposicién de componentes
sinusoidales de frecuencia conocida, como son las mareas, seleccionadas del conjunto de todas
las sefiales periédicas de energfa finita y banda limitada contenidas en la funcién del tiempo

que constituye nuestra serie discreta.

Una estudio generalizado de las diversas técnicas de andlisis no es objetivo de este traba-
jo. Sin embargo, una aplicacién eficaz a un problema concreto implica el conocimiento de sus
propiedades, ventajas e inconvenientes. Por este motivo, describimos a continuacién los princi-
pales rasgos de los métodos de anélisis utilizados mds comtinmente en la determinacién de los
pardmetros que describen la respuesta del océano a las fuerzas de mareas. En esta revisién,
tendremos en cuenta que la adecuacién del método finalmente elegido dependerd tanto de la
utilizacién que pretenda darse a la informacién que transporta la senal como de sus caracteris-
ticas. Ein consecuencia, actuaremos bajo la perspectiva de que en un tratamiento posterior de
las observaciones serd necesario estudiar el contenido de la sefial en una banda de frecuencias
lo méds amplia y discriminada posible, no siempre coincidente con la de mareas. Asi, las condi-
ciones impuestas en la evaluacién de las distintas técnicas de anélisis no serdn excesivamente
restrictivas pues, en caso contrario, podrian quedar excluidos del estudio fenémenos ocednicos
v atmosféricos de interés. Finalmente, serd conveniente tener en cuenta el potencial generador
utilizado, ya que al servir de modelo de comparacién (en la obtencién de factores de amplitud

y desfasajes) condiciona la precisién de la determinacién de los arménicos de marea.
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Las posibilidades de cada uno de los métodos ha sido investigada tanto de forma aislada
como en comparacién con los otros, teniendo en cuenta las diferencias numéricas entre los

resultados y los errores estimados para los diferentes pardmetros.

La complejidad y diversidad de los métodos de anédlisis de series temporales, empleados tanto
en mareas terrestres como ocednicas y atmosféricas, hizo necesario que la Comisién Permanente
de Mareas Terrestres (ETC) ya en 1977 propusiera la creaciéon del “Working Group on Data
Processing in Tidal Research” durante el VIII Simposium Internacional de Mareas Terrestres
celebrado en Bonn. Inicialmente este grupo estaba dedicado al estudio de los métodos de anélisis
especificamente disenados para las investigaciones de mareas terrestres, con el fin de unificar
criterios que permitieran la homogeneidad de los resultados. Sin embargo, la problemédtica
de las mareas ocednicas es muy similar y los métodos de anélisis equivalentes, al tratarse de
manifestaciones sobre distintas componentes de la Tierra de un mismo fenémeno. Aunque estas
consideraciones son ciertas, el anélisis de las mareas ocednicas posee importantes peculiaridades
que lo distinguen del de mareas terrestres y serdn tenidas en cuenta a lo largo de esta seccién.
Dado el interés suscitado en la comunidad cientifica internacional por estos temas, los grupos de
trabajo del ETC denominados actualmente “High Precision Tidal Data Processing” y “Tidal

Measurements and Geodynamic Research” han ampliados sus actividades a este nuevo campo.

Histéricamente, el andlisis de las mareas se llevaba a cabo a través de la tabulacién de
las 744 ordenadas horarias que eran medidas sobre un registro analdgico de un mes, como
hizo Darwin en 1883. Al tratarse de un método sumamente impreciso, pronto fue sustituido
por méas modernos métodos que, basados en las propiedades de selectividad de la combinacién
de ordenadas, efectuaban la separaciéon en bandas, diurna, semidiurna y terciodiurna, y un
nuevo filtrado para separar los constituyentes de cada grupo. Este procedimiento fue seguido,
entre otros, por Doodson (1954), Pertsev (1956) y Lecolazet (1957). Una vez realizada esta
separacién, Doodson y Pertsev contintian el cédlculo en cada grupo hasta la separacién de las
componentes utilizando relaciones teéricas, mientras que Lecolazet mantiene los grupos asf
obtenidos y los compara con los grupos tedricos reestablecidos para la época central del mes de
observacién [174]. El proceso anteriormente descrito era realizado en una época en la que no
existfan ordenadores, instrumento hoy dfa indispensable para el anélisis de mareas. Fl uso de

computadoras electrénicas en Ciencias de la Tierra fue, en sus inicios, un tema controvertido,
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como se puso de manifiesto en una reunién organizada en 1957 en Bruselas. Alli Doodson hizo
una serie de objeciones a su uso, siendo la principal “la pérdida de control durante el transcurso
del célculo” [173]. En el simposio de Mtnich de 1958 se presenté el primer resultado obtenido
en este campo con una méquina automaética Zuse, consistente en la eliminacién de la deriva,
hora a hora, usando las combinaciones de Pertsev. Este cédlculo necesité unas 3 horas de trabajo
para un mes de observaciones, mientras que de realizarse manualmente hubiera necesitado més
de 300 horas. Destacan, ademds, como pioneros los programas de célculo realizados por P.
Melchior en 1959 para el anélisis de las observaciones de mareas terrestres por los métodos de

Doodson y Lecolazet.

Con el paso del tiempo surgieron nuevas exigencias en relaciéon con el andlisis de marea,
como el procesamiento de series de observacién més largas y con un niimero indeterminado de
interrupciones. Hay que tener en cuenta que la longitud de la serie a analizar proporciona el
nidmero de componentes que se van a poder separar mediante el anélisis; es decir, el niimero de
grupos y la separacién de cada uno de ellos. Segun el criterio de Rayleigh [110] si f1 y fo son
las frecuencias de dos constituyentes, 1" es la longitud de registro, para que se puedan separar

dichos constituyentes debe ser

(fo—fL)T>R

donde R es la constante de Rayleigh y su valor aproximado es 1. Por lo tanto, sélo se deberfan
incluir constituyentes que estén separados por un periodo completo de sus constituyentes ve-
cinos, es decir, que presenten una diferencia de fase de 180°[174]. Sin embargo, este criterio
puede resultar demasiado restrictivo cuando el ruido instrumental es bajo y las condiciones me-
teorolégicas buenas. En este caso, la longitud minima del registro que permite separar distintos
constituyentes puede ser menor. Por tanto, para una mayor calidad de los resultados, es impor-
tante poder trabajar con series de la mayor longitud posible. De esta forma, se hizo necesario
un esquema mads flexible para la realizacién de los andlisis de marea, que a la vez utilizara el
potencial de cdlculo de los ordenadores actuales, sin los cuales la aplicacién de métodos, como

los basados en la teorfa de minimos cuadrados, serfa préacticamente imposible.

El objetivo del andlisis es determinar F'(t), la respuesta del océano a las fuerzas de marea.
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Esta respuesta estd dada a través de un instrumento, por lo que surge un primer problema:
no poder separar en las medidas proporcionadas O (t) la contribucién del fenémeno natural y
del instrumento. Por lo tanto, es necesario asegurarse de que los instrumentos de adquisicién
v registro estdn calibrados de forma correcta y regular. Es decir, hay que determinar de forma
independiente la funcién de transferencia del instrumento en amplitud y fase. Una vez evaluada,
nuestra incégnita serd la funcién de transferencia s (¢) del océano, que segun la teorfa de Love
es lineal [174]. Podemos suponer a priori, ademds, que es estable e invariable con el tiempo.
En estas condiciones, si p(t) es la respuesta predicha, entonces debe ser igual al producto de

convolucién de sy F'

p(t):/oo s(r)F (t—r)dr = 5% F (£)

lo que en el dominio de la frecuencia, utilizando las transformadas de Fourier (indicadas por

una tilde) se puede expresar como
p(v)=3(v)F(v) (4.7)

Como en este caso p y F' son funciones arménicas puras, su transformada de Fourier sélo existe
para un conjunto finito de datos, denominado ventana. La funcién de transferencia § es una
funcién con valores en C que se puede expresar en funcién del factor de amplitud |§ (v)| y del

desfasaje ¢ () entre la respuesta real y la respuesta tedrica
5(v) =18 (1) [40)

Asi, si se Introduce un modelo reolégico que describe la funcién de transferencia del instrumento
’
T(v) =T (v)|e @) nos proporcionard la funcién de transferencia real del océano, definida
’ ’

por el factor de amplitud y el desfasaje, dados por las expresiones

A partir de estos principios tedricos, se desarrollaron a lo largo de la segunda mitad del

siglo XX distintos métodos, con procedimientos matemaéticos diferentes para la separacién de
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las componentes. Segun la base del método, se puede establecer la siguiente clasificacion:

e Métodos espectrales o analiticos. Los fundamentos matemdticos de estos métodos son
la determinacién de la amplitud y fase reales de las componentes de marea por anilisis

espectral de Fourier. Los principales son los desarrollados por Sukhwani-Vieira en 1976 y

Dejaiffe-Ducarme (1976).

e Métodos basados en la aplicacién de filtros construidos mediante técnicas minimos cuadra-
dos. En ellos se supone que la diferencia entre la senal observada y la de marea es ruido
blanco y su distribucién es aleatoria. L.os més conocidos son los métodos desarrollados
por A.P. Venedikov (en sus distintas versiones: 1966, 1984, 1995 y 2000), el método

desarrollado por Usandivaras-Ducarme en 1969 y el de Chojnicki en 1972.

e Métodos mixtos. Combinan los métodos minimos cuadrados con los espectrales. Entre
estos métodos destacan el método hibrido de K. Schiiller (Hycon, presentado en 1973) y
el de H-G. Wenzel, denominado Eterna (1993 y 1997).

Debido a que la mayoria de estos métodos estdn desarrollados para el andlisis de mareas
terrestres, se introduce un polinomio de deriva, problema que afecta en gran medida a los in-
strumentos utilizados en mareas terrestres. Sin embargo, las variaciones con el tiempo de la
respuesta de sensores de presién de fondo son de mucha menor magnitud y estdn casi perfec-
tamente controladas mediante un sistema de calibraciones periédicas que incluye el efecto de
las variaciones de salinidad del agua del mar. Por este motivo, la eliminacién de la deriva no
estd, en general, justificada en el caso del andlisis de mareas ocednicas. Ademds, para series
mareograficas la eliminacién de la deriva impide determinar las variaciones del nivel medio del
mar, ya sean reales o asociadas a movimientos de la corteza u otros fenémenos de largo periodo.

Por este motivo no vamos a considerar este polinomio de la deriva.

Los métodos espectrales o analiticos tienen como principal fundamento matematico la
determinacién de la amplitud y fase reales de las componentes de marea por andlisis espectral
de Fourier. Este tipo de métodos presenta, en principio, una serie de problemas, que son
corregidos en algunos casos. Entre ellos, destacamos la necesidad de un registro de gran longitud

sin interrupciones, la aparicién de oscilaciones secundarias por el efecto ventana, la necesidad
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de eliminar la deriva con anterioridad al anélisis en las observaciones de mareas terrestres, la
disminucién de la resolucién debido a ondas cuyas frecuencias no son multiplo de las frecuencias
fundamentales del analisis y la necesidad de normalizacién de los datos horarios. Por otro lado,
tiene la ventaja de que permite la deteccién de fenémenos periédicos cuyas frecuencias no

coinciden con las de la marea.

Existen diversos métodos de andlisis espectral, basados en diferentes procedimientos mate-
méticos para la determinacién de las constantes armoénicas. Entre ellos, destacamos dos, el

desarrollado por Dejaiffe y Ducarme y el desarrollado por Sukhwani y Vieira.

El método de anélisis espectral desarrollado por Dejaiffe-Ducarme [75] se basa en la de-
terminacién de las transformadas de Fourier coseno y seno, u (w) y v (w) respectivamente, por
la férmula integral de Filon, donde estdn expresadas en funcién de la senal observada en un

conjunto discreto de puntos.

El método matemadtico utilizado por Sukhwani-Vieira [282] se basa en el algoritmo de célculo
numérico de Cooley-Tukey para la transformada rapida de Fourier (FFT), pero considerando un
nimero de lecturas que no debe ser una potencia de dos. La deriva (cuando resulta necesario) se
ajusta por polinomios de Legendre o método de Pertsev y se elige aquel ajuste que da menores
errores cuadrdticos medios para las constantes armdénicas. Ademads, utilizan el hecho de que
se conoce a priori la frecuencia de cada componente de marea para el cdlculo de la serie de
Fourier que ocasiona cada onda, estableciendo a continuacién un sistema de ecuaciones donde
las incégnitas son el factor de amplitud y desfasaje para cada grupo de ondas. También se calcula
el efecto de las interrupciones sobre el espectro y, a través de convoluciones apropiadas de las
series de Fourier para cada onda, se tiene en cuenta este efecto. Este método fue desarrollado en
forma de programa de software para grandes ordenadores y fue denominado LEGENDRE por
los mismo autores, considerando el potencial de Cartwright-Tayler-Edden para la comparacién

de las ondas. Posteriormente, fue adaptado al andlisis de series mareogréficas por C. de Toro

en el afio 1989 [290] (programa LEMAG).

Como ejemplo de los andlisis espectrales realizados, presentamos en la figura 4-9 los espec-
tros de potencia de las series temporales obtenidas en las estaciones Bl y E2 tras la eliminacién
de las altas frecuencias. En ellas se han indicado (en horas) los principales periodos encontra-

dos. El cardcter de mareas en el Puerto de Musel es predominantemente semidiurno, existiendo
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Figura 4-9: Espectro de potencia de las estaciones E2 y Bl después de la eliminacién de las
altas frecuencias.

armonicos de amplitud significativa hasta de orden octodiurno. Sin embargo, se pueden apre-
ciar en las gréficas anteriores algunas diferencias: en la estacién E2, donde aparecen nuevas
frecuencias, que corresponden a subarmdénicos y arménicos compuestos generados por interac-
ciones no lineales entre arménicos de orden superior, que son debidas a la especial dindmica de

las masas de agua del puerto y que no se aprecian en la estacién B1 debido a su situacién [45].

El objetivo de los métodos minimos cuadrados es la determinacién del factor de amplitud
(cociente entre la amplitud real y tedrica) y desfasaje (diferencia entre fase real y teérica) de cada
componente de marea a partir de la determinacion de la amplitud y fase reales, utilizando como
modelo de comparacién la marea de equilibrio. La separacién de las componentes se efectia
mediante la aplicacién de filtros numéricos construidos por el método de minimos cuadrados,
suponiendo que la diferencia entre la senal observada y la de marea es ruido blanco y su

distribucién es aleatoria.
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Se parte de una expresién del potencial astronémico como suma de arménicos, donde ca-
da término estd constituido por una funcién coseno, multiplicada por la amplitud H; y cuyo

argumento es una funcién lineal del tiempo
V=>070+ ZHZ cos (w;t + &y,)
i

donde w; es la frecuencia o velocidad angular horaria, ¢, la fase inicial y Zp es la suma de los tér-
minos constantes My Sg. En segundo lugar, se calculan los arménicos esféricos correspondientes

a la marea de equilibrio

lo que varfa la amplitud de los constituyentes tedricos, pero no las fases, por lo que conservamos
para ellos idéntica notacién. Debido a las caracteristicas viscoeldsticas del agua del mar y
no tratarse de una capa uniforme de océano, la amplitud no coincide con la de los términos
homdlogos de la marea de equilibrio y, ademds, su respuesta no es instantdnea. Se trabaja,
entonces, bajo la hipdtesis de que la elevacién instantdnea de la superficie libre del océano
respecto al cero arbitrario establecido en la etapa de adquisicién de datos puede ser modelada

mediante expresiones de la forma

R

S
1) = S+ D Hpcos (it + 6y, + 3 zepn (0 + € 1)
k=1 r=1
S

= So+ Y Hfcos(wit + ¢y,) + D (t) +e(t)
k=1

donde

So  es una constante que depende de la superficie de referencia adoptada; en
el caso de la marea ocednica representa la altura del nivel medio de marea
sobre el cero del maredgrafo,

H  son las amplitudes observadas de los constituyentes de frecuencia wy,

o1, las fases iniciales observadas; es decir, las fases observadas en una época

inicial elegida como origen convencional,
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D(t) una funcién del tiempo que incluye la deriva instrumental, précticamente
despreciable en los maredgrafos actuales, componentes de muy largo pe-
riodo que no es posible separar mediante el anélisis numérico debido a
la longitud del registro, variaciones estacionales de las caracteristicas vis-
coeldsticas del océano, factores tecténicos, variaciones globales, etc. Este
conjunto de términos formard parte del nivel medio observado,

e(t)  serd el ruido, que contiene las imperfecciones de la aproximacién finita a la
curva registrada, asf{ como ondas capilares y de gravedad, perturbaciones
atmosféricas, etc, que no fueron eliminadas en el primer filtrado numérico
que, como vimos en el capitulo 3, tenfa como objetivo eliminar las frecuen-

clas externas al modelo.

Introduciendo como pardmetros los factores de amplitud

[
s I
H;

v los desfasajes

ki = ¢k - ¢ko

podemos escribir los términos correspondientes a la marea en la forma
M N
p(t) =50+ ) 6> Hicos(wit +¢; — ki)
=1 =1

Las incégnitas, que son Sy, 6; v k; se determinan, para el caso de un niimero discreto de lecturas,

suponiendo que
2 ¢ ()
i

es minimo, si e (t;) = [(¢;) — p(L;) es el error cometido en el instante ¢; y no es mds que la
diferencia entre la lectura en este instante I (¢;) y el valor de la contribucién de la marea p (¢;),

una vez considerada la deriva. A partir de la respuesta de la Tierra F' con los valores del
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espectro discreto

F(t)=- E F (vy,) ¥mivnt
n=—N
se obtiene para las partes real e imaginaria de 5 () un conjunto de ecuaciones normales clésicas

que se resuelven por ajuste minimos cuadrados.

En general, los métodos minimos cuadrados proporcionan un menor error cuadratico medio,
va que por el principio mismo del método, todo lo que no representa la marea es “error”, y se
busca minimizarlo.

Las diferencias entre los distintos métodos aparecen en la formulacién de las ecuaciones de
observacién y en el prefiltrado. Por ejemplo, A.P. Venedikov trata, en las primeras versiones
de su método, por separado las distintas bandas, con la posibilidad de elegir la longitud de los
filtros, mientras que Usandivaras y Ducarme buscan una solucién global con longitud minima
en los filtros [301]. Chojnicki desarroll6 en 1972 [50] un método iterativo basado, asf mismo,
en técnicas minimos cuadrados a fin de obtener una eliminacién eficiente de la deriva y otros
efectos de largo periodo. Efectiia un primer andlisis con los datos brutos, para derivar las
constantes arménicas con suficiente precisién y poder “sustraer” una marea tedrica reconstruida
de los datos brutos. Lo que queda son pequenos residuales de marea, deriva y, ocasionalmente,
pequenas discontinuidades. A través de los filtros de Pertsev se eliminan los residuales de marea
obteniéndose, finalmente, deriva y largos periodos.

Uno de los principales problemas que se presentan al determinar el factor de amplitud &;
v el desfasaje k; es el gran nimero de ondas que aparecen en los desarrollos del potencial
actuales. Para solucionarlo, se considera que ambos son funcién de la velocidad angular w; y
que su variacién en funcién de ella es pequena para velocidades préoximas, pudiéndose formar
grupos de ondas considerando que aquellas que tienen una velocidad cercana, tienen los mismos

factores de amplitud y desfasaje [292, 310, 311].

Entre los métodos minimos cuadrados hemos elegido para nuestro trabajo el desarrollado
por A.P. Venedikov, dada su versatibilidad en el anélisis de series temporales. Este método no
permite sélo determinar un modelo de marea, sino que posibilita también la realizacién de un

estudio de los datos, en orden a localizar perturbaciones y otros fenémenos particulares de la
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serie. Asi, es posible obtener el modelo de marea de forma precisa, resultando ademés valido
para la prediccién de mareas. Otra de sus ventajas es que permite estimar los elementos que
definen ondas cuya frecuencia no coincide con las de mareas, si previamente éstas han sido
puestas de manifiesto por algin otro método, amplidndose su campo de accién al andlisis en
general de series temporales. Este punto es de gran interés en el estudio de ondas meteorolégicas

v deformaciones recientes de la corteza.

En esta seccién no describiremos este método particular de andlisis ya que existe numerosa
bibliograffa al respecto [306, 174, 307, 292]. Por otro lado, desde el afio 1966 [306] han surgido
distintas versiones de sus programas de célculo que, aunque basados en el mismo principio,
poseen peculiaridades propias. Entre las versiones intermedias destacan SVJ (con su versién
para grandes ordenadores y ordenadores personales SV4). Posteriormente, en NSV y NSV98
[292, 310, 311] incluy6 la posibilidad de realizar un anélisis de correlacién entre distintas series
temporales y en agosto de 2000 presenté en el Simposio de Mareas celebrado en Mizusawa una
dltima versién de dicho programa, NSV2000, que todavia no estd disponible. Cada programa
presenta opciones distintas (posibilidad de eleccién de la longitud de los filtros, realizacién de
anélisis por bandas desplazando dicho anélisis, eliminacién de la marea, inclusién de nuevos de-
sarrollos del potencial...), por lo que, segtin lo que deseemos analizar, vamos a utilizar versiones
distintas, asi como la adaptacién de este método realizada por C. de Toro en 1989 para el caso

de mareas ocednicas, materializada en el programa OTO01 [290].

Utilizando los programas anteriores, hemos buscado y localizado épocas de observacién en
las que se sospechaba la existencia de fenémenos periédicos que, por su frecuencia coincidente
con fenémenos de marea, estarfa incluida en estas bandas, y de los que, al mismo tiempo, no
podiamos asegurar que son fenémenos de marea “normales” al no estar presentes en toda la serie.
Estos fenémenos ocasionarian una determinacién menos correcta de las constantes arménicas de
las componentes de marea. En segundo lugar, hemos estudiado la variacién de la amplitud y fase
de las componentes principales, diurnas y semidiurnas, tanto en orden a localizar observaciones
que presenten errores que no hubieran sido detectados anteriormente, como a determinar las

variaciones en el tiempo de las constantes arménicas de estas componentes.

A continuacién se procedié a determinar las constantes arménicas de las series. Para ello, se

realizaron diversos anélisis, con distinta separacién de las componentes, en orden a determinar
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MAREA OCEANI CA — COVPONENTE VERTI CAL

ESTACI ON: E2 — PUERTO DEL MUSEL (G JON), 43 34 09 N- 5 41 58 W
MAREOGRAFO SENSCR DE PRESI ON PARASCI ENTI C. JUNTA DEL PUERTO DE G JON

PROGRAMA OT01: Mtodo de Venedikov nininbs cuadrados; filtros sobre

intervalos de 48 horas. Potencial de Cartwight-Tayler-Edden. Anplitud

(cm, desfasaje; vectores residual es respecto a |la narea de equilibrio.

| NTERVALO 910104/ 910721 910725/910731 910804/ 910909 910913/911120

911124/911222 911225/ 920102 920115/ 920305 920404/920428 920502/ 920601

920612/ 920708 920723/ 920826 920902/920928 921001/921029 921117/921201

930105/ 930202 930207/ 930217 930301/930418 931022/940110 940119/ 940216

940219/ 940227 940302/ 940515 940519/ 940519

EPOCA CENTRAL TJJ=2448876.0 1233 DIAS 21504 LECTURAS 22 BLOQUES

GRUPO AMVPLI TUD FAC. DESFASAJE VECTCR RES.

ARGUMENTO N ONDA H EQM AWP. EQM K MSD AWVPL. FASE
115.-11X 11 SIGvL .13 .06 .45 .21 197.20 26.36 .41 -174. 7
124.-126. 10 2 .41 .06 .42 .06 222.55 8.68 1.30 -167.8
127.-129. 11 SIGWA1 .40 .06 .35 .05 226.70 8.52 1.48 -168.5
133.-136. 20 Q1 1.92 .06 .26 .01 265.73 1.77 7.73 -165.6
137.-139. 10 ROL .43 .06 .31 .04 259.64 7.69 1.53 -164.0
143.-145. 16 OL 6.95 .06 .18 .00 317.61 .47 33.58 -172.0
146.-149. 10 TAUL .24 .05 .47 .11 56.66 13.12 .42 152.1
152.-155. 15 NOL .81 .05 .27 .02 335.39 3.70 2.31 -171. 6
156.-158. 7 K1 .19 .06 .33 .10 6.32 17.06 .39 176.9
161.-163. 10 P1 2.23 .06 .13 .00 50.94 1.50 16.55 174.0
164.-164. 3 S1 .82 .09 1.92 .20 197.84 6.07 1.23 -168.2
165.-168. 20 K1 6.87 .06 .13 .00 63.16 .48 51.24 173.1
172.-174. 8 TETAL .07 .06 .11 .10 70.34 48.92 .56 173.6
175.-177. 14 J1 .37 .06 .12 .02 89.53 9.02 3.04 173.1
181.-183. 7 SOL .14 .06 .29 .12 31.98 23.19 .39 168.7
184.-186. 11 OO1L .17 .05 .10 .03 227.57 18.37 1.77 -176.0
191.-195. 14 NU1 .08 .05 .26 .17 143.28 36.52 .39 172.6
215.-22X. 19 EPS2 .83 .19 2.30 .57 25.62 13.35 .53  42.7
233.-236. 10 2N2 3.90 .21 3.14 .17 37.76 3.04 3.01 52.3
237.-23X. 10 MR 4.79 .21 3.20 .14 40.89 2.56 3.79 55.9
243.-245. 13 N2 27.14 .21 2.90 .02 57.55 .44 23.49 77.2
246.-248. 11 N2 5.55 .21 3.12 .12 61.95 2.18 4.97 80.4
252.-258. 26 M 132.14 .21 2.70 .00 80.24 .09 132.90 101.5
262.-264. 5 LAMB2 .89 .20 2.45 .56 54.46 13.09 .74 77.9
265.-265. 9 L2 3.96 .22 2.86 .16 75.06 3.21 3.85 95.4
267.-272. 5 T2 2.62 .20 1.96 .15 101.55 4.47 3.17 125.9
273.-273. 4 2 46.13 .21 2.03 .01 112.57 .26 58.75 133.5
274.-277. 12 K2 12.80 .20 2.07 .03 110.14 .89 16.03 131.4
282.-285. 15 ETA2 .54 .17 1.56 .50 154.99 18.39 .87 164.7
292.-295. 11 2K2 .21 .15 2.27 1.66 163.88 42.07 .30 168.8
335.-375. 16 MB 1.21 .03 2.60 .07 309.28 1.62 .98 -72.2

DESVIACON TIPICA D0.54 SD1.90 TDO.
FACTOR DE STUDENT T(S=95(, M> 879)=1. 96
R=( OL+K1) / (M2+S2) =0. 077 R =3\e/ 301=14. 9210

REG MEN DE MAREAS SEM DI URNO

31

Tabla 4-6: Anélisis de marea de la estacién E2 realizado con el programa OT01.
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MAREA OCEANI CA — COVPONENTE VERTI CAL

ESTAC ON: E2 — PUERTO DEL MUSEL (G JQN), 43 34 09 N - 5 41 58 W
MAREOGRAFO:  SENSOR PRESI ON PARASCI ENTI C. JUNTA DEL PUERTO DE G JON

PROGRAVA OT01: Metodo de Venedikov nininos cuadrados; filtros sobre
intervalos de 48 horas. Potencial Cartwight-Tayler-Edden. Amwplitud (cm,
desfasaje; vectores residuales respecto a la narea de equilibrio.

| NTERVALO 910104/ 940519

EPOCA CENTRAL TJJ=2448876.0 1233 DIAS 21504 LECTURAS 22 BLOQUES

GRUPO AWPLI TUD  FAC DESFASAJE VECTOR RES.
ARGUMENTO N ONDA H EQM  AW. EQM K MsD AVPL. FASE

115.-11X 11 siagal .13 .06 .45 .21 197.17 26.05 .41 -174.7
124.-126. 10 2Q1 .40 .06 .42 .06 222.52 8.69 1.30 -167.9
127.-129. 11 SIGVAL .40 .06 .34 .05 226.84 8.53 1.48 -168.5
133.-136. 20 Q1 1.92 .06 .26 .01 265.67 1.76 7.74 -165.6
137.-139. 10 ROL .43 .06 .31 .04 259.67 7.70 1.53 -164.0
143.-145. 16 O1 6.95 .06 .18 .00 317.62 .47 33.58 -172.0
146.-149. 10 TAUL .24 .05 47 .11 56.67 12.95 .42 151.8
152.-155. 15 NO1L .81 .05 .27 .02 335.05 3.71 2.31-171.5
156.-158. 7 KI'1 .18 .06 .32 .10 7.91 17.56 .40 176.3
161.-162. 3 PI1 .15 .06 .14 .06 50. 88 22.82 .96 173.2
163.-163. 7 P1 2.23 .06 .12 .00 50.99 1.53 16.55 174.0
164.-164. 3 S1 .81 .09 1.90 .20 196.35 6.13 1.22 -169.3
165.-165. 11 K1 6.84 .06 .13 .00 63. 27 .49 51.27 173.2
166.-166. 2 PSI1 .27 .06 .62 .14 74.78 12. 74 .44 144.4
167.-168. 7 PH 1 .10 .06 .12 .08 73.87 35.01 .75 172.9
172.-174. 8 TETAL .07 .06 .11 .10 70.96 48.80 .56 173.6
175.-177. 14 J1 .36 .06 .12 .02 88.98 9.06 3.03 173.1
181.-183. 7 SO1 .14 .06 .28 .12 32.49 23. 32 .39 168.7
184.-186. 11 OO1 .17 .05 .10 .03 228.57 18.31 1.77 -175.9
191.-195. 14 NU1 .08 .05 .26 .17 145.10 37.22 .39 173.1
215.-22X. 19 EPS2 .83 .19 2.30 .54 25.61 13.35 53 42.7
233.-236. 10 2N2 3.90 .21 3.14 17 37.75 3.04 3.01 52.3
237.-23X. 10 MJ2 4.79 .21 3.20 .14 40.89 2.56 3.79 55.9
243.-245. 13 N2 27.14 .21 2.90 .02 57.55 .44 23.49 77.2
246.-248. 11 NU2 5,55 .21 3.12 .12 61.95 2.18 4.97 80.4
252.-258. 26 M 132.14 .21 2.70 .01 80. 24 .09 132.90 101.5
262.-264. 5 LAMB2 .89 .20 2.45 .56 54.46 13.09 74 77.9
265.-265. 9 L2 3.96 .22 2.86 16 75.06 3.21 3.85 95.4
267.-272. 5 T2 2.62 .20 1.96 .15 101.55 4.47 3.17 125.9
273.-273. 4 S2 46.13 .21 2.03 .01 112.57 .26 58.75 133.5
274.-277. 12 K2 12.80 .20 2.07 .03 110.14 .89 16.03 131.4
282.-285. 15 ETA2 .54 .17 1.56 .50 154.99 18.39 .87 164.7
292.-295. 11 2K2 .21 .15 2.27 1.66  163.88 42.07 .30 168.8

335.-347. 5 M3 .35 .03

2.70 .27 315.58 5.82 .27 -63
353.-375. 11 MB 1.21 .04 2

.60 .08 308.75 1.69 .99 -72

© ©

DESVIACON TIPICAD 0.54 SD 1.90 TD 0.31
FACTOR DE STUDENT T(S=95(, M> 876)=1.96

Tabla 4-7: Analisis de marea de la estacién E2 realizado con el programa OTO01.
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cudl de ellos proporcionaba una mayor precisiéon en la determinacién. Con anterioridad a
la realizaciéon de los andlisis fueron detectadas y aisladas observaciones no erréneas pero con
ruido elevado de origen posiblemente ocednico, que no fueron consideradas para la obtencién
del modelo de marea. De esta forma, se obtienen los pardmetros de marea con una mayor
precisién. En las tablas 4-6 y 4-7 se han representado los resultados obtenidos con el programa
OT01 en la estacién E2, considerada como estacién de referencia por ser la tinica que permanece
a lo largo de todo el intervalo de observacién. La marea de equilibrio ha sido calculada a
partir del Potencial de Cartwright-Tayler-Edden, considerando en la primera tabla la separacién
estdndar determinada por la longitud del registro y la méxima separacién posible en la segunda.
Para cada componente i se dan la amplitud estimada (en centimetros), factor de amplitud
con respecto al término homdlogo tedrico y el desfasaje instantdneo, en grados, respecto a la
marea de equilibrio en la estacién k;, que estd relacionado con el desfasaje respecto a la marea
de equilibrio en Greenwich (;, de nuevo dependiente de la posicién geografica del punto de

observacién (¢, \), también empleado en oceanograffa, por medio de

donde m es la especie de marea y A es la longitud de la estacién, positiva hacia el Este.
Finalmente, en la dltima columna se han listado la amplitud (en centimetros) y al fase (en
grados) de los vectores residuales para cada una de las componentes. Los errores cuadréticos
en ambos casos son del orden del milimetro, lo que pone de manifiesto la calidad de la etapa de
preproceso. El primero de los anélisis consta de 17 componentes diurnas, 13 semidiurnas y una
tnica componente terciodiurna; el segundo presenta 23 componentes diurnas, 13 semidiurnas
vy 2 componentes terciodiurnas. No se han determinado largos periodos, ya que la longitud de
la serie no lo permite. Es de destacar que se han separado, en ambos casos P, de K1 y S1 ¥y
S9 de K3. Se puede observar, ademads, que los resultados son muy similares y que la principal
diferencia entre ambos se encuentra en la separacién de las ondas P y K7, que contienen un
nimero N menor de ondas, apareciendo las componentes 71,1, v ¢;. Este hecho, aunque
pueda parecer que no tiene importancia, resulta de interés al estudiar las variaciones de la

presién atmosférica y, sobre todo, de la temperatura, que tienen lugar en una frecuencia muy
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cercana a estas. Se puede observar que la amplitud de la componente My es superior a la de
las demds constituyentes en ambos casos. Sin embargo, en cuando a factores de amplitud en
la banda diurna destaca el correspondiente a la componente 57, debido a que su amplitud est4
modificada por la marea radiacional, de cardcter diurno. HEste hecho serd tenido en cuenta
para la eliminacién del efecto barométrico inverso, como se verd posteriormente. Respecto a
las componentes semidiurnas, destacamos que los factores de amplitud obtenidos en ellas son
superiores a los obtenidos en las componentes diurnas y, aunque el factor de amplitud de la
componente S3 es muy superior al resto de factores de amplitud, esto no debe ser tenido en

cuenta al estar este constituyente determinado con un valor de significacién de 20.

Volviendo al desarrollo del potencial, es un hecho conocido [174] que, si se determinan los
valores numéricos de la constante de Doodson para la Luna y para el Sol, la correspondiente
a la primera es aproximadamente el doble de la correspondiente al segundo, por lo que las
mareas solares tienen una amplitud més o menos la mitad de las mareas lunares. Esto se puede
observar en las componentes My y Sy obtenidas en el modelo del Puerto del Musel, poniendo

de manifiesto un menor efecto atmosférico y radiacional sobre esta 1ltima componente.

Finalmente, hemos repetido estos analisis con una de las tltimas versiones de software
del método de Venedikov, NSV98, utilizando el Potencial de Tamura (tabla 4-8). La deriva
se ha aproximado por un polinomio de grado 0, debido a que los maredgrafos no presentan
précticamente deriva instrumental y la determinacién y posterior apodizacién de esta deriva
supondrfa la eliminacién de posibles variaciones del nivel medio. Los resultados muestran una
separacién de 17 componentes diurnas, 13 semidiurnas y 3 terciodiurnas, con una precisién
muy similar a la obtenida anteriormente, si bien la desviacién tipica por bandas es ligeramente
mayor y de nuevo, los errores cuadraticos medios son milimétricos. Por eso, como la eleccién
del modelo 6ptimo se va a realizar en base a los e.q.m. obtenidos en la determinacién de los
distintos constituyentes, no va a ser un criterio fundamental el potencial empleado, al mostrar
estos resultados que son muy similares y con una cierta independencia del potencial utilizado.
Esto se debe a que la precisién de los desarrollos del potencial estd muy por encima de la
precisién de las observaciones mareogréficas, contrariamente a lo que sucede en el caso de

marea gravimétrica.
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MAREA OCEANI CA - COVPONENTE VERTI CAL

ESTACI ON: E2 — PUERTO DEL MUSEL (G JON), 43 34 09 N- 5 41 58 W
MAREAOGRAFO: SENSCR PRESI ON PARASCI ENTI C.  JUNTA DEL PUERTO DE G JON

PROGRAMA NSV98: Analisis nininos cuadrados de nanero filtrados
i ndependi ent es. Intervalos filtrados de longitud 48 horas;
despl azam ento de 48 horas. Potencial de Tanura.

| NTERVALO DE TI EMPO 910104/ 940519

EPOCA CENTRAL TJJ=2448876.0 1233 DIAS 21504 LECTURAS 22 BLOQUES

GRUPO AVPLI TUD FAC. DESFASAJE
ARGUMENTO N ONDA H EQM AVP. EQM a EQV
1B9-11X 49 SI&Q .072 .065 .96914 . 88035 163.4869 ©51.8972
123-126 23 2Q1 .337 .068 1.31986 .26830 151.4732 11.6385

127-12X 20 Sl Gl .459 .069 1.49181 .22402 148.2746  8.6061
133-136 33 Q1L 1.888 .066 .97904 .03425 94.5655 2.0066
137-13X 18 ROL .350 .066 . 95616 .17992 97.6395 10.7901
142-145 32 Q1 6.923 .065 .68741 .00642  42.5579 . 5347
146-149 26 TAUL .253 .062 . 92678 .47126 -55.2982 14.0134
152-155 30 NO1 .849 .061 .07126 .07720 14.3616 4.1240
156-158 18 CHI 1 .206 .062 .35760 .41254 -10.6723 17.3976

N

160-162 7 PI1 . 167 . 065 . 60963 .23715 -39.2119 22.2738
163-163 10 P1 2.213 .066 . 47226 .01413 -49.9980 1.7153
164-164 4 S1 .824 .099 7.43438 .89280 166.2155 6.5358
165-165 18 K1 6.811 .065 . 48086 .00460 -63.5062 . 5489

166-166 4 PSI1 .270 .065 2.43512 .58731 -78.8003 13.8412
167-169 13 PH 1 .105 .065 . 51863 .32281 -80.6772 35.6656
171-173 15 TETA .081 .062 .53447 41170 -56.8676 44.1150

174-177 25 J1 .396 .060 .50050 .07624 -85.3010 8.7229
181-183 15 SO1 .166 .063 1.26516 .48213 -24.5134 21.8240
184-187 23 QOO1 .115 .061 . 26593 . 14022 154.4182 30.2136
190-1J3 67 NU1 .041 . 057 .49325 .68402 140.2486 79.4589

2A7-22]1 55 EPS2 .909 .206 9.57557 2.16547 -24.3258 12.9593
233-236 23 2N2 3.877 .214 11.9126 .6576  -36.010 3.162
237-23X 21 M2 4.836 .222 12.3125 .5661  -40.984 2.634

242-245 25 N2 26.978 .212 10.9682 . 0860 -57.200 . 449
246-249 25 NU2 5.582 .216 11.9482 .4625 -61.888 2.218
252-259 56 M 132.182 .209 10.2893 .0163  -80.227 . 091

261-264 13 LAMB .869 .205 9.17072 2.16156 -56.1411 13.5049
265-268 26 L2 3.991 .226 10.9924 .6232 -74.104 3. 249

270-273 9 T2 2.669 .205 7.63751 .58612 259.4319 @ 4.4057
273-273 7 S2  46.018 .206 7.69919 .03440 247.3630 . 2496
274-278 28 K2 12.819 .199 7.88920 .12236 250.1037 . 8904
281-287 36 ETA2 .466 . 172 5.13442 1.89333 204.1725 21.1240
291-2J3 53 2K2 .174 . 154 7.31253 6.49203 175.2686 50.8247
315-375 68 M3 1.179 .037 9.66526 .30300 50.8990 1.7962

382-3X5 14 S3 .048 .022 55.7850 25.0329 37.274  25.710

DESVIACON TIPICAD 0.62 SD2.01  TD 0.36
Al C ( AKAI KE) D 5908. SD 7971.  TD 4834.

R=( OL+K1) / (M2+S2) =0. 077 R =Mp/ Ol=14. 93
REG MEN DE MAREA SEM Di URNO

Tabla 4-8: Anélisis de marea realizado con el programa NVS98. Desfasaje a = —k.

186



En todos estos andlisis, es destacable la excepcional calidad de los resultados obtenidos,
teniendo en cuenta las condiciones meteoroldgicas presentes en el Atlantico Norte. Por otra
parte, en la estacién E2, la longitud de las serie de casi cuatro anos y la calidad de los datos
obtenidos durante el preproceso han permitido la méxima separacién considerada por el método

de anélisis, proporcionando una estructura méds fina a los grupos diurnos.

Los métodos mixtos de andlisis estdn basados en la utilizacién conjunto de métodos de
transformada de Fourier y métodos numéricos para la obtencién del modelo de marea ocednica.
Uno de los primeros métodos de este tipo que aparecié fue el método hibrido de Schiiller
[256, 257, 258]. Este método aprovecha las propiedades de convolucién de la ventana de Hanning
para determinar las funciones pardmetro seno y coseno, dependientes del tiempo. Esto da
lugar a los términos de una matriz, que establece un sistema de ecuaciones, con incégnitas los
pardametros de marea. La principal diferencia entre este método y el método minimos cuadrados
es que los pardmetros de marea se estiman directamente por sus “realizaciones”, es decir, por
las funciones pardmetro. El argumento que se emplea para hacer esto es que los errores no
deben ser estimados para que sean minimos, sino que representan una perturbacion, que puede
no ser minima. Este método fue implementado en el programa HYCON. Basdndose en este
principio y en el método de Chojnicki, Wenzel desarrolla a partir de 1993 un nuevo método de
andlisis de mareas, que denomina ETERNA, cuya tiltima versién es la 3.30 [331, 332]. Utiliza
un ajuste minimos cuadrados con una entrada en varios canales para derivar pardmetros de
marea, pardmetros de marea del polo y coeficientes de regresiéon de efectos meteorolégicos. El
espectro de los residuales es utilizado para deducir la desviacién estdndar de los pardmetros
ajustados. El modelo matemdtico utilizado en esta etapa fue desarrollado por Chojnicki en
1973 y completado por Schiiller y Wenzel. Ademds, presenta la posibilidad de elegir entre
siete potenciales distintos de marea. Asi mismo, es posible, utilizado este paquete de software,
predecir la marea en un punto y calcular el efecto de carga ocednica. Basdndonos en esta
tltima versién, hemos obtenido las constantes arménicas en la estacién E2, cuyos resultados
presentamos a continuacién. En primer lugar, en la tabla 4-9 se han tabulados los resultados
obtenidos con el programa ETERNA, utilizando el potencial de Cartwright-Tayler-Eidden y en

la tabla 4-10 los resultados correspondientes al potencial de Tamura.
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STATI ON: : ESTACI ON E2, 0142. SENSOR 1062
REG STRATI ON PERI CD : 1991.01.03 - 1994.05. 20
Latitude 43. 569000 deg
Ceocentric |atitude 43. 376849 deg
Longi t ude -5.699000 deg
Nunber of recorded days in total : 919. 00
CTED 1973 tidal potential used
UNI TY wi ndow used for |east squares adjustment.
from to wave anpl. signal/ anpl.fac. stdv. phase | ead stdv
nmm noi se [ deg] [ deg]
286 334 SIG 0.371 0.8 0.49807 0.61314 -175.2624  70.5330
335 357 2Q1 0. 466 1.0 0.18281 0.17951 31.2964 56.2602
358 375 Slal 0. 650 1.4 0.21104 0.14837 102.0027 40.2813
376 410 1 2. 451 5.4 0.12714 0.02372 105.6926 10. 6877
411 428 ROL 0. 215 0.5 0.05855 0.12478 77.0886 122.0989
429 461 OL 6. 743 14.7 0.06695 0.00454 29.1021 3. 8857
462 488 TAUL 1.078 2.4 0.81788 0.34699 -36.1710 24.3081
489 518 NOL 0. 651 1.4 0.08217 0.05774 -49.4273 40.2617
519 537 CHI1 0. 660 1.4 0.43579 0.30177 10. 6913  39.6759
538 544 PI1 0.512 1.1 0.18694 0.16684 -20.2610 51.1367
545 554 P1 1. 999 4.4  0.04264 0.00976 -34.2650 13. 1095
555 558 S1 1. 247 2.7 1.12646 0.41324 125.0666 21.0189
559 574 K1 6. 282 13.7 0.04435 0.00323 -66.1747 4.1706
575 580 PSI1 0. 343 0.7 0.30544 0.40734 -151.0040 76. 4099
581 593 PHI 1 1.125 2.5 0.55884 0.22719 27.7071  23.2933
594 614 TETA 0. 465 1.0 0.30677 0.30164 -169.9973 56.3373
615 634 J1 1.122 2.5 0.14169 0.05775 -112.2849  23. 3552
635 649 SO1L 1. 292 2.8 0.98470 0.34841 -84.5538 20.2723
650 670 OO1 0. 167 0.4 0.03841 0.10544 -100.5362 157.2623
671 740 NU1 0.727 1.6 0.88017 0.55368 -43.5448 36.0425
741 794 EPS2 0. 689 1.7 0.72598 0.41821 -56.6894  33.0059
795 818 2N2 4.207 10. 6 1.29252 0.12195 -33.9038 5. 4061
819 839 MR 5. 055 12. 7 1.28742 0.10109 -40.7049 4.4988
840 865 N2 26. 941 67.9 1.09531 0.01614 -57.4869 0. 8442
866 890 NU2 5. 484 13. 8 1.17383 0.08496 -59.0987 4.1469
891 947 M 131.706 331.8 1.02523 0.00309 -80.1447 0.1727
948 960 LAMB 0.775 2.0 0.81743 0.41883 -40.2046 29.3571
961 973 L2 3.831 9.7 1.05500 0.10932 -75.8390 5. 9369
974 995 T2 2.825 7.1 0.80861 0.11360 -100.6318 8. 0495
996 1004 S2 46. 089 116.1 0.77114 0.00664 -112. 6062 0. 4935
1005 1032 K2 12. 695 32.0 0.78124 0.02443 -109. 6755 1.7915
1033 1069 ETA2 0. 530 1.3 0.58311 0.43710 168.6436 42.9494
1070 1121 2K2 0. 104 0.3 0.43928 1.67035 -165.7020 217.8634
1122 1157 M3 0. 351 3.7 1.04768 0.28332 48.7620 15. 4943
1158 1204 MB 1.193 12.6 0.97789 0.07781  43.4813 4.5591
degree of freedom 21986
St andar d devi ati on : 376. 063 mm

Tabla 4-9: Constantes armdnicas obtenidas con el programa ETERNA. Desfasaje a = —k.
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STATI O\ : ESTACI ON E2, 0142. SENSOR 1062
REQ STRATI ON PERI CD ©1991.01. 03 - 1994.05. 20
Lati tude 43.569000 deg
Geocentric latitude 43. 376849 deg
Longi t ude -5.699000 deg
Nunber of recorded days in total : 919. 00
TAMURA 1987 tidal potential used
UNITY wi ndow used for |east squares adjustnent
from to wave anpl. signal/ anpl.fac. stdv. phase | ead st dv.
nmm noi se [ deq] [ deg]
286 334 SIGQ 0.427 0.9 0.57393 0.61409 179.0804 61.3057
335 357 2Q1 0. 469 1.0 0.18373 0.17905 31.0966 55.8352
358 375 SIGL 0.652 1.4 0.21160 0.14836 102.1072 40.1710
376 410 Q1 2.452 5.4 0.12714 0.02369 105.7143 10.6770
411 428 ROL 0.213 0.5 0.05814 0.12473 77.7200 122.9300
429 461 O1 6. 746 14.8 0.06698 0.00454 29.1119 3. 8806
462 488 TAUl 1.076 2.4 0.81894 0.34780 -34.8858 24.3328
489 518 NOL 0. 652 1.4 0.08226 0.05768 -49.3402 40.1727
519 537 CH1 0.659 1.4 0.43508 0.30158 9.4206  39.7150
538 544 PI1 0.514 1.1 0.18751 0.16668 -19.9875 50. 9333
545 554 P1 1.997 4.4 0.04260 0.00975 -34.2504 13.1108
555 558 S1 1.250 2.7 1.12814 0.41220 125.6023  20.9349
559 574 K1 6.281 13.7 0.04434 0.00323 -66.1665 4.1678
575 580 PSI1 0.342 0.7 0.30824 0.41222 -150.9942 76.6233
581 593 PH 1 1.128 2.5 0.55917 0.22650 27.5392  23.2079
594 614 TETA 0. 468 1.0 0.30866 0.30164 -170.0606 55.9924
615 634 J1 1.123 2.5 0.14176 0.05768 -112.2664  23.3125
635 649 SOL 1.285 2.8 0.97785 0.34772 -84.4287 20.3740
650 670 OOL 0. 166 0.4 0.03832 0.10541 -99.3684 157.6086
671 740 NU1 0.721 1.6 0.86890 0.55054 -47.3270 36.3032
741 794 EPS2  0.669 1.7 0.70530 0.41792 -56.5596  33.9500
795 818 2N2 4. 209 10.6  1.29326 0.12186 -33.9697 5. 3988
819 839 MR 5. 054 12.7 1.28677 0.10097 -40.7509 4.4961
840 865 N2 26.943 67.9 1.09540 0.01613 -57.4766 0.8434
866 890 NU2 5.491 13.8 1.17543 0.08490 -59.1131 4.1382
891 947 M 131.720 332.1 1.02533 0.00309 -80.1337 0.1725
948 960 LAMB  0.782 2.0 0.82554 0.41867 -39.9089 29.0574
961 973 L2 3.834 9.7 1.05593 0.10923 -75.8325 5.9267
974 995 T2 2.832 7.1 0.81024 0.11349 -100.5038 8.0251
996 1004 S2 46. 087 116.2 0.77109 0.00664 -112.6041 0.4931
1005 1032 K2 12. 702 32.0 0.78170 0.02441 -109.6954 1.7891
1033 1069 ETA2  0.532 1.3 0.58560 0.43655 168.0747 42.7130
1070 1121 2K2 0. 109 0.3 0.45779 1.66678 -153.7594 208.6102
1122 1157 M3 0. 353 3.7 1. 05359 0.28377 52. 4110 15. 4316
1158 1204 MB 1.198 12.6 0.98091 0.07786  43.2722 4.5479
degree of freedom 21986
St andard devi ation : 376. 063 nmm

Tabla 4-10: Constantes armoénicas obtenidas con el programa ETERNA. Desfasaje a = —k.
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Como se puede observar, los resultados obtenidos considerando los dos potenciales son muy
similares, tanto en los valores de las constantes armdénicas como en la precisiéon obtenida que, en
todo caso, estd muy por debajo de la precisién de las observaciones. Por otra parte, comparando
estos resultado con los obtenidos con el método de Venedikov, se observa que son muy similares,
aunque en este caso la discriminacién entre las componentes 1, K1 y O1 no es tan precisa como

en el anterior.

Una vez realizada la comparacién entre los diversos métodos, hemos procedido a elegir el
modelo 6ptimo de marea oceédnica para las estaciones situadas en el Puerto del Musel. Hemos
considerado que los mejores resultados se han obtenido a partir del método de anédlisis minimos
cuadrados desarrollado por el Profesor Venedikov, y es con este método con el que se han
determinado las constantes arménicas en las cinco estaciones situadas en el Puerto del Musel
(tabla 4-11). Se han realizado con una separacién méaxima, como ya se hizo con la serie E2.
La comparacién de los andlisis arménicos de las cinco estaciones muestra una precisién muy
similar, a pesar del alto y diferente nivel de ruido de las observaciones. Pero ademds, fue
posible una discriminacién idéntica en las estaciones que poseen una duracién temporal menor,
principalmente debido a la calidad de los datos obtenidos gracias a la etapa de preproceso.
Fundamentalmente, esta discriminacién afecta a la separaciéon de 57 de Ky y de Sy de Koy, v

estas son las componentes mas influenciadas por las perturbaciones atmosféricas.

A continuacién hemos comparado el espectro de la estacién de referencia directamente con
los obtenidos en las otras cuatro estaciones a través de los vectores residuales Dy, (X, &y, ), dife-
rencia entre los vectores que representan las componentes homélogas en B2, H2? (Hf 2 KE 2),

y en cada una de las otras estaciones S, HY (HS, K3)
Dy, (X, ki) = ﬁfz (H§27 KEQ) - ﬁf (va Kg)

Por otra parte, para cada estacién S y cada componente n se obtienen el factor de normalizacién

F,, v el desfasaje fi,

F_HEQ fo= K2 _ S
n_HS n — fin n

n
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El principal objetivo de esta determinacién es la obtencién de una serie tinica con un nimero
menor de interrupciones. Los resultados obtenidos se han tabulado en las tablas 4-12 (vector

residual) y 4-13 (factores de normalizacién y desfasajes).

ONDA H(B1)-H(E2) H(B3)-H(E2) H(E1)-H(E2) H(E3)-H(E2)

X K X K X K X K

Q1 .08 15.61 .16 167.60 .22 186.82 37 170.03

RO1 15 168.17 A1 143.52 .23 336.78 .07 115.58

01 14 63.27 .33 4451 .39 67.03 .07 31.68

NO1 .09 300.20 37 41.26 .26 96.72 .78 348.95

P1 .06 26.44 17 135.37 .09 335.29 21 15.20

Sl .79 156.40 .23 172.62 42 67.85 .18 94.92

K1 14 359.06 .28 9.10 17 95.23 .22 307.19

EPS2 .26 137.53 .26 160.59 .15 143.57 .22 158.54

2N2 43 51.97 .59 1751 .61 347.84 .62 348.35

MU2 .56 88.51 43 82.67 .38 49,51 .23 5314

N2 .62 54.56 1.27 41.45 1.78 13.17 2.17 357.59

NU2 .60 48.21 48 49.32 .59 39.69 .06 2.57

M2 A1 68.41 1.24 136.33 .48 184.72 72 166.08

LAMB2 48 338.87 .55 320.53 .40 328.24 .50 337.00

L2 A7 228.20 1.50 282.04 1.62 311.66 1.89 312.96

T2 .22 265.87 21 5.65 .10 354.58 13 12.95

2 .16 307.63 .49 233.07 .72 213.41 42 194.14

K2 .25 315.57 43 291.68 .66 268.62 57 242.76

ETA2 .19 253.48 .15 236.87 .26 235.88 .22 235.77

M3 0.9 143.59 14 110.58 .10 174.73 14 2.52

Tabla 4-12.
E2/B1 E2/B3 E2/E1 E2/E3
Onda Factor Desfasge Fadtor Desfasge  Fadtor Desfasge  Factor Desfasge
Norm. Norm. Norm. Norm.
Q1 .98462 231 .98462 -4.78 1.01587 -6.58 .96482 -10.55
RO1 .93478 -19.40 87755 -11.89 97727 30.53 87755 -4.94
o1 .99428 1.13 100144 2.70 .98025 299 1.00289 .59
NO1 1.09459 -3.92  1.09459 26.78 59375 -306.82 4.26316 74.97
P1 1.02294 -.60 1.00450 4.34 1.00905 -219 1.08252 -3.48
S1 1.43860 -66.38 1.32258 -9.08 .71930 -16.57 .93182 -11.82
K1 1.00881 -1.06 102385 -1.93 1.02080 .75 .98565 -1.64
EPS2 .86458 14.75 .80583 10.27 91209 8.37 .83838 9.20
2N2 1.12069 176 116418 -351 1.10169 -7.53 1.10482 -7.62
MuU2 1.08126 539 106920 365 108617 75 104814 .60
N2 1.02338 -07 104707 -78 1.04788 -2.75 1.03905 -4.13
NU2 1.11670 -1.64  1.09252 -1.19 1.10778 -255 1.00543 -.53
M2 1.00083 -01 100525 45 .99909 .20 100038 31
LAMB2 .98889 -31.14 .82407 -30.78 .93684 -24.60 96739 -3L.77
L2 90411 2.75 74157 -7.32 78571 -15.61 .75862 -17.91
T2 .92580 1.19 .98868 -4.54 .08868 -201 1.00000 -2.80
2 .99676 -.05 .99461 .52 .99697 .87 1.00130 .52
K2 .98235 -.48 .96750 -.05 .95380 104 97043 181
ETA2 .90000 18.62 1.00000 16.24 .96429 26.91 .98182 23.49
M3 .93077 -1.01 .90299 1.87 94531 -3.10 1.07080 584
Tabla 4-13.
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RED DE MAREA OCEANI CA - COMPONENTE VERTI CAL

ESTACI ON 1044 SANTANDER

ANALI SI'S M NI MOS CUADRADCS ( VENEDI KOV/ 74), PRCG. SV. ,

FI LTRCS SOBRE | NTERVALOS DE 48 HORAS

COVPONENTES:  S1 o1 S2 N2  S3 sS4

POTENCI AL CARTWRI GHT- TAYLER- EDDEN / DESARRROLLO COMPLETO

INTERVALO 2.0 ANCS 730 DI AS 15936 LECTURAS 6 BLOQUES
880101/ 880807 880905/ 880929 881003/ 890409 890410/ 890411
890414/ 890930 891101/ 891231881003/

COVPONENTE AVPLI TUD FACTOR
ARGUM N ONDA  ESTIMADA EQM AWLITUD E. QM DESFASAJE E. QM
105-11X 14 SIGQ . 2400 .0870 1.04885664 .38013 -75.80949000 20.7
105-11X 14 SIGQ .2331 .1010 1.01845808 .44134 -69.15189000 24.8
124-126 10 2Q1 . 3768 . 1063 . 47926107 .13516 -72.05260000 16.2
127-129 11 SIGl . 5055 . 1051 . 53302223 .11078 -87.26763000 11.9
133-136 20 Q1 2.1905 . 1015 . 36870982 .01708 -105.11890000 2.7
137-139 10 ROL . 6040 . 1028 . 53555360 .09119 -115. 46080000 9.8
143-145 16 O1 6.9111 . 0982 . 22273061 .00317 -142. 77100000 .8
146-149 10 TAU1 . 3335 . 1348 . 82170234 . 33209 -18.44264000 23.2
152-155 15 NO1 . 1516 . 0759 . 06214149 .03112 87.34187000 28.7
156-158 7 CH1 . 1647 . 0942 . 35279200 .20188 -137.94700000 32.8
161-162 3 PI1 . 2132 . 1122 . 25188632 . 13257 -167.22970000 30.2
163-163 7 P1 2.1114 . 1131 . 14620489 .00783 123. 49920000 3.1
164-164 3 8s1 . 5444 .1667 1.58970657 .48673 -77.41071000 17.5
165-165 11 K1 6.1769 . 1013 . 14154946 . 00232 106. 07060000 .9
166-166 2 PSI'1 . 4388 .1098 1.26319594 .31596 126.51170000 14.3
167-168 7 PH 1 . 1698 . 1140 . 27319636 . 18345 84. 79559000 38.5
172-174 8 TETA  .1098 . 0940 . 23523353 . 20146 -136.42430000 49.1
175-177 14 J1 . 3762 . 0975 . 15417382 . 03996 9. 20891900 14.8
181-183 7 sO1 . 0327 . 0923 . 08064267 .22801 -93.82997000 162.0
184-186 11 OQO1 . 2512 . 0611 . 18791125 .04568 -46.70911000 13.9
191-113 19 NU1 . 0346 . 0623 . 13515590 . 24342 147.35310000 103. 2

207-22X 21 EPS2 . 9555 .4956 3.26835045 1.69511 103.89420000 29.7
233-236 10 2N2 2.8134 .5185 2.80635465 .51722 119.69240000 10.6
237-23X 10 MR 4.2605 .5167 3.52256502 .42721 97. 62283000 6.9
243-245 13 N2 26.6512 .4959 3.51834323 .06546 100.34710000 1.1
246-248 11 NW2 6.5893 .4880 4.58020926 .33922 109.73370000 4.2
252-258 26 M2 128.8189 . 4765 3.25590707 .01204 87. 76228000 .2
262-264 5 LAMB 1.3016 .4687 4.45896870 1.60569 95. 44272000 20.6
265-267 12 L2 2.7111 . 4675 2.42405641 .41802 61. 81954000 9.9
271-272 2 T2 3.0180 . 4465 2.79766522 .41388 94. 46312000 8.5
273-273 4 S2 44.0854 . 4467 2.39502371 .02427 53. 25974000 .6
274-277 12 K2 12.9329 . 3454 2.58231473 .06896 51. 68706000 1.5
282-285 15 ETA2 . 5412 .3054 1.93196257 1.09010 65. 94327000 32.3

3 1

292-2X5 14 2K2 . 2647 .1804 3.59490568 2.45060 -7.41821300 39.
327-327 1 327 . 1385 .0987 17.1531773912. 22133 -34.18946000 40.8
335-337 2 335 . 0554 .0649 2.04711490 2.39749 31. 85279000 67.1
345-347 3 345 . 2980 .0888 1.92384029 .57318 -82.35857000 17.1
353-355 3 M8 1.1550 .0858 2.04639873 .15203 -156.91500000 4.3
363-365 4 365 . 3660 . 0965 11.49840209 3.03112 -63.38935000 15.1
375-375 4 375 . 2401 .0539 3.26079664 .73243 -178.02770000 12.9
382-382 1S3 2071 0755

455- 455 1w 1.9550 . 0898

491-491 154 . 2259 .0788

DESVIACION TIPICA D 2.01 SD 8.08 D 1.37 QD 1.43
Ol/KL 1.5735 1-01/1-K1 .9054 M2/ 01 14.6181

Tabla 4-14. Constantes arménicas de Santander. Desfasaje [ = — (k 4 180°).
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Los resultados mostrados en estas tablas reflejan que a pesar de obtenerse resultados muy

similares existen algunas excepciones:

e En la estacién El, la mayoria de las componentes muestran una ligera amplificacién,
probablemente debida a las ondas progresivas reflejadas. En particular, el factor de nor-
malizacién de S varfa de 0.72 en E1 a 1.46 en Bl, lo que podria estar causado por la
componente diurna del viento, con efectos médximos sobre la estacién El1 por su posi-
cién particular. Y es que andlisis de Fourier y anélisis minimos cuadrados realizado a
datos horarios del viento muestran una componente principal 7 con amplitud 2.7 km/h
y acimut 47.85° [45]. Por lo tanto, la amplificacién puede estar causada por estos factores,
relacionados con la posicién particular de la estacién dentro de los muelles que configuran

el puerto.

e Los pardmetros de normalizacién de NO; en las estaciones E1 y E3 no deben ser tenidos
en cuenta, ya que esta componente no es significativa al tener una amplitud pequena y

un error cuadréatico medio alto.

En la estacién secundaria de Santander se ha obtenido, asi mismo, el modelo de marea
(tabla 4-14). Los resultados son muy similares a los obtenidos en las estaciones del Puerto del
Musel, lo que confirma que son estos los valores de las constantes armonicas predominantes
en la zona. Asi mismo, el valor del error cuadratico medio nos permite afirmar la bondad del
preproceso, asi como asegurar la exactitud de los valores de la determinacién de la marea en

esta estacion.

4.5 Nivel medio de marea

Una vez que se han obtenido las constantes arménicas de marea ocednica para las componentes
principales, es posible predecir los movimientos verticales instantdaneos. Esta primera correccién

puede ser representada esqueméticamente por la ecuacién

N N

h(t) = ZHf cos (wit + 5 — Gi) = ZHf cos (wit + ¢l, — ki)
=1 =1
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Figura 4-10: Nivel medio de marea relativo en Gijén y Santander.
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donde H? es la amplitud estimada de los constituyentes de velocidad angular w; y fase inicial
v desfasaje respecto a la marea de equilibrio en Greenwich gog v (3 y respecto al punto de
observacién gof-z v k;. N representa el niimero finito de componentes armonicas determinadas
en el anélisis minimos cuadrados.

Como ya hemos indicado, para la eliminacién del modelo de marea hemos elegido como
modelo éptimo el obtenido a través del método desarrollado por A.P. Venedikov. Hay que
senalar que, aunque para la obtencién del modelo de marea éptimo no se han considerado
lagunas interpoladas de més de 3 horas, el modelo se ha eliminado de toda la serie. Se representa
el nivel medio de marea asf obtenido. Ademads, no se han eliminado los términos permanentes
de marea My y Sp debido a que no es posible determinar su amplitud real al ser términos
constantes. Esta amplitud depende de la salinidad en el punto de observacién y es distinta
para cada estacién. Es posible determinar una amplitud tedérica, pero no la real, al no poder
hacerse empiricamente. Estos términos ocasionan que el nivel del mar asf determinado no sea
una superficie equipotencial, no coincidiendo, pues con el geoide. Estas superficie se denomina,
sin embargo, geoide cero.

Los resultados tras la eliminacién de la marea ocednica para Gijén y Santander se muestran
en la figura 4-10. En estas graficas se puede detectar la presencia de variaciones periédicas, que
serdan tratadas en las préximas secciones. Asi mismo, también es posible apreciar la existencia
de variaciones no regulares, simultdneas en diversas estaciones y de magnitud parecida, que
estdn asociadas a fendmenos meteorolégicos. Estas variaciones se estudiardn en el préximo

capfitulo.

4.6 Modelo ocednico del Puerto del Musel

Una etapa que sigue de forma natural a la determinacién de las constantes armdnicas en las
distintas estaciones y a su enlace, es la elaboracién de cartas de marea del Puerto del Musel
para amplitud y desfasaje de las principales componentes diurnas y semidiurnas.

La construccién de modelos ocednicos se escapa al objetivo central de esta memoria; sin
embargo, estdn ligados a gran nimero de aplicaciones geodésicas, geofisicas, oceanograficas y

de tecnologia espacial, entre las que se encuentran la correccién de las observaciones de al-
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timetria por satélite y la posterior estimacién de la SST, asi como la precisa determinacién
del nivel medio global del océano. Asf mismo, condicionan la correcta interpretacién de nu-
merosas observaciones realizadas mediante técnicas de Geodesia cldsica, dado que desviaciones
de algunos centimetros entre los modelos globales y la realidad observada en 4reas préximas
a una estacién terrestre, modifica fuertemente el valor del efecto ocednico indirecto. Por este
motivo, disponer de un modelo del Puerto de Gijén, que pueda ser utilizado como complemento
de los anteriores, serd de utilidad en relacién con las observaciones gravimétricas y de mareas
terrestres realizadas por el Instituto de Astronomfa y Geodesia (CSIC-UCM) en zonas proxi-
mas de la Penfnsula Ibérica [315, 289, 314]. La modelizacién ha sido posible, ya que en esta
etapa del trabajo disponfamos de observaciones mareogréficas representativas de la respuesta

hidrodindmica de la mayor parte de las ddrsenas que configuran el Puerto del Musel.

Las cartas ocednicas de amplitudes y desfasajes respecto de la marea de equilibrio en Green-
wich han sido elaboradas mediante técnicas de interpolacién numérica, considerando todas las
observaciones de igual peso. La funcién de interpolacién, inversamente proporcional a la dis-
tancia, se ha estimado para una red de nodos equidistantes que recubre el drea en estudio. En
este trabajo, hemos considerado dnicamente los armdénicos significativos, seleccionando aquellos
cuya amplitud es mayor que 30 (conocidos también como Graficos Shewart cuando se emplea
en Control de Calidad), que proporciona un intervalo de confianza de 99.73 % en los pardmetros
modelados, suficiente para nuestras necesidades. Como ejemplo, en las figuras 4-11, 4-12, 4-13
v 4-14 se muestran las cartas de Py, S1, O1, K1, No, My, Sy v Ky, presentado amplitudes
v desfasajes muy similares. Estos resultados estdn confirmados por los valores listados en las

tablas de los vectores diferencia 4-12 y 4-13.

La distribucién espacial de los pardmetros de marea nos ha permitido estudiar las principales
anomalias introducidas por la geometria del puerto. Asi, por ejemplo, hemos podido constatar
diferencias significativas en el constituyente Sp, que presenta un méximo en la estacién El,
valores considerablemente altos del factor de amplitud en los maredgrafos interiores E2 y E3,
v muy inferiores, con valores en el limite de confianza adoptado para los pardmetros, en las
estaciones B3 y Bl; esta iltima situada en mar abierto. FEsta distribucién de amplitudes y
desfasajes parece estar relacionada con la direccién de la componente diurna del régimen de

vientos, de acimut 34°y periodo 23"59™25° en las estaciones de la defensa norte.
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Figura 4-11: Modelo del Puerto del Musel de las componentes P v S7.
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Componente O1
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Figura 4-12: Modelo del Puerto del Musel de las componentes O y K.
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Figura 4-13: Modelo del Puerto del Musel de las componentes No y Ms.
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Figura 4-14: Modelo del Puerto del Musel de las componentes Sy y Ko.



El disponer de las constantes arménicas de la estaciéon de Santander ha posibilitado, ademas,
incorporar dos estaciones fundamentales en el proceso de validacién y refinamiento de modelos
regionales y globales de marea ocednica [295]. La comparacion, realizada en Gijén a través de
la estacién B1, se ha ampliado a las estaciones histéricas, emplazadas en ambos puertos por el
Instituto Hidrografico de la Marina y el Instituto Espaniol de Oceanografia durante los periodos
1944-1948, 1926, 1944-1956 y 1972 [96, 36, 139], cuyas constantes armonicas son utilizadas en

la prediccién de alturas de marea.

Segtin la metodologia empleada en la elaboracién de una carta ocednica, se pueden distin-
guir distintos tipos: modelos tedéricos, empiricos, de interpolacién hidrodindmica y espaciales.
Los modelos tedricos se basan en la resolucién de un sistema de ecuaciones hidrodindmicas que
describe el comportamiento del océano a la actuacién de la fuerza derivada del potencial luniso-
lar y la fuerza de Coriolis debida la rotacién terrestre. Los modelos empiricos estdn basados
en las constantes armonicas obtenidas a partir de observaciones mareograficas. Los modelos
de interpolacién hidrodindmica combinan los métodos tedéricos y los empiricos, y los métodos

espaciales se basan en las observaciones obtenidas mediante técnicas de altimetria por satélite.

Dado que no pretendemos construir modelos globales del océano, nos limitaremos a describir

sus principales caracteristicas, analizando algunas de sus ventajas e inconvenientes.

Como ya hemos indicado, los modelos tedricos se basan en la resolucién de un sistema
de ecuaciones hidrodindmicas que trata de describir la respuesta del océano a las fuerzas que
derivan de los potenciales gravifico y de mareas. En general, parten de las Ecuaciones de
Laplace y, teniendo en cuenta sus hipétesis simplificadas de Tierra sélida rigida y capa simple
de océano, introducen términos, diferentes segin los autores, que tratan de aproximar el modelo
a la realidad observada. Las condiciones de contorno, métodos numérico de integracién y redes
de discretizacién varfan, asf mismo, dependiendo del modelo [27, 204, 133, 345, 174]. Asf,
por ejemplo, en 1972, Hendershott [133] consider6 una Tierra eldstica e introdujo términos
correspondientes a autoatracciéon ocednica, marea del fondo terrestre, marea de carga ocednica
y disipacién de energia en la costa, obteniendo las siguientes ecuaciones

ou g o <£/ - %) OF

= _9 - _
ot v sen ¢ acos ¢ oA + pDOX
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donde:
(u,v) componentes horizontales de la velocidad del fluido en las direcciones este y norte,

(¢,\) latitud y longitud del punto considerado,

w velocidad angular terrestre,

a radio medio de la Tierra,

13 elevacién geocéntrica de la marea ocednica,

I elevacién geocéntrica de la marea terrestre del fondo ocednico,
r suma de todos los potenciales de marea,

D espesor estético de la capa de agua,

0 densidad del agua ocednica, y

F friccién con el fondo ocednico.

Hendershott integra estas ecuaciones imponiendo como condicién de contorno la especificacién
de la elevacién en las zonas costeras y un tamano de red de 6 x 6°.

Es de senalar que, a pesar de los esfuerzos de todos estos cientificos, los resultados obtenidos
estan lejos de ser perfectos, y el propio Bodganov reconocia en el afio 1975 que ninguno de los
trabajos tedricos realizados hasta entonces se aproximaba al comportamiento real de la marea

ocednica.

Los modelos empiricos se basan en datos obtenidos a partir de observaciones, es decir,
en constantes arménicas determinadas mediante anédlisis numérico de las observaciones mareo-
grificas, sin tener en cuenta consideraciones tedricas. Uno de los mayores problemas estd en la
distribucién irregular de estaciones mareograficas, ya que hay muchas localizadas en zonas de
Europa, Norte América y Japén y pocas en zonas ecuatoriales o préoximas a los Polos. Ademsés,
gran cantidad de los datos no son utilizables debido a muy diversas causas, como, por ejemplo,
una incorrecta calibracién de los instrumentos o la situacién singular de la estaciéon mareogréfica
en puertos, bahias o estuarios. Otro de los obstaculos que se encuentra en la construccién de

modelos por este método es que no se dispone de datos suficientes en profundidad, pero si de
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muchos en zonas costeras. Por lo tanto, no es posible la realizacién de un modelo global por
ajuste minimos cuadrados de las observaciones que posea la precisién requerida, pero sf que es
posible obtener resultados préximos a la realidad cuando los modelos son locales. Este es el

caso de los obtenidos para el Puerto del Musel.

Los modelos de interpolacién hidrodindamica, o modelos mixtos, son una combinacién
de los modelos tedricos y empiricos. Este tipo de modelos fue iniciado por Hansen y sus co-
laboradores Friedrich (1967), Brettschneider (1967) y Zahel (1970), asi como por Estes (1975),
desarrollando un método denominado hidrodindmico-numérico [125, 260]. Se parte de las ecua-
ciones hidrodindmicas de Laplace y se introducen los términos correspondientes al régimen
turbulento de las corrientes de marea y a la friccién con el fondo. Las condiciones de contorno
son los valores observados en cuencas ocednicas [313]. Siguiendo en esta linea, Schwiderski
desarrolla en 1980 el modelo NSWC (Naval Surface Weapons Center), que incorpora més de
2000 datos empiricos costeros y de profundidad [261, 262]. Se obtiene asf la elevacién de la su-
perficie libre del océano sobre su nivel medio para las 11 componentes principales del potencial
lunisolar de mareas: 4 diurnas (K7, O1, P1, Q1), 4 semidiurnas (M, Sa, No, Ky) y 3 de largo
periodo (My, My, Ssq). En las figuras 4-15 y 4-16 se representan las cartas de amplitud (en
centimetros) e isofase (en grados), respectivamente, correspondientes al arménico My. El error
total es menor de 10 centimetros en todo instante y en cada punto de los océanos abiertos,
precisién que se ve limitada en zonas costeras ya que la red elegida en el modelo NSWC no
se ajusta totalmente a la linea de costa. Ademads, estas cartas no modelizan mares cerrados.
A pesar de esto, utilizados en combinacién con cartas locales en cuencas cerradas y en zonas
costeras, constituye uno de los modelos globales estdandar més utilizados tanto en la prediccién
de marea como en el cédlculo del efecto ocednico indirecto.

Cada una de las cartas es discretizada sobre una red esférica de 1°x1° que cubre toda
la superficie terrestre hasta una colatitud de 168°, sin considerar la Antdrtida al sur de este
paralelo. El niimero total de poligonos es de 60840, que son clasificados por niimeros de colatitud
en dos bloques consecutivos, que contienen 360 valores, de amplitud y fase, ordenados por
mimeros de longitud. Asi, se dan, para el centro geografico de cada uno de los poligonos
de colatitud 8 = (m — 0.5)° y longitud A = (n — 0.5)°, los pardmetros de marea ocednica

(¢, .8 ), amplitud y fase del arménico I considerado. Al no modelizarse todas las zonas del
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Figura 4-16: Modelo NSWC. Carta de isofases de My [263].
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globo terrdqueo, el niimero de poligonos 1titiles se reduce a 40855.

La base de los modelos NSWC son las Ecuaciones de Laplace, modificadas al introducir
términos de marea terrestre y de carga, de disipacién turbulenta por el movimiento de las
masas de agua y de friccién con el fondo marino. Se obtienen asi unas ecuaciones continuas
(COTEs) que, por el método de Hansen [263], se transforman en ecuaciones en diferencias
finitas (DOTEs: ecuaciones discretas de marea ocednica). El modelo tedrico asi obtenido se
modifica teniendo en cuenta las irregularidades del fondo, la disipacién de energia y la friccién
con el fondo, y ha sido construido incorporando un factor correctivo del valor de la profundidad
media del trapecio considerado, en funcién de dichas irregularidades. Esto permite controlar
las distorsiones producidas por el relieve submarino y por el efecto de barrera de las grandes
cordilleras ocednicas. Para aplicar la técnica de interpolacién hidrodindmica se han incorporado
al modelo més de 2000 datos de observacién, tanto costeros como de profundidad. Finalmente,
senalar que los modelos de interpolacién hidrodindmica proporcionan muy buenos resultados
en zonas no costeras, pero no tan buenos en zonas préximas a la costa, dada la complejidad
de la propagacién de las ondas de marea sobre la plataforma continental, la singularidad de
algunas observaciones costeras y la no actualizacién con nuevas estaciones mareograficas, como
pondremos de manifiesto en nuestros resultados. Por otro lado, a pesar de disponer cada vez de
mayor nimero de observaciones, es muy dificil que la superficie del océano esté recubierta por
una red lo suficientemente densa para que se pueda obtener una carta ocednica totalmente em-
pirica, ya que la precisién que se requiere en las observaciones es cada vez mayor, al necesitarse

mayor precisién en sus aplicaciones.

Los modelos espaciales se basan en las observaciones realizadas sobre la sefial de marea
ocednica mediante técnicas de altimetria por satélite, donde se mide la altitud del satélite sobre
la superficie libre instantdnea del océano, ya que el altimetro del satélite es un sensor activo
situado en el nadir del satélite que mide la distancia al punto mds cercano de la superficie. La
medida bésica es el tiempo de retorno de la senal desde el océano o la superficie de hielo, aunque
en realidad la medida definitiva se obtiene a través de la media de un gran nimero de medidas de
la sefial y de su tiempo de recorrido. Si se conocen los elementos orbitales del satélite se puede
determinar la elevacién sobre el elipsoide de referencia, lo que proporciona la altura del nivel

del mar sobre este elipsoide. Hay distintas fuentes de error que afectan a las medidas obtenidas
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mediante altimetria por satélite, por lo que para poder utilizar la informacién proporcionada
en la obtencién de los principales constituyentes de marea ocednica es necesario aplicar una
serie de correcciones tanto a la medida como a la componente radial de la érbita del satélite.
Las principales fuentes de error son [242]: instrumentales (errores de la medida de tiempo, de
calibracién, de punterfa, ruido y error en las trayectorias del altimetro), de propagacién de la
senal (refraccién ionosférica y retardo troposférico seco y himedo) y en la posicién del satélite
(perturbaciones producidas por el campo gravitatorio terrestre, el potencial astronémico de
marea, el potencial de deformacién generado por las mareas terrestre, ocednica y atmosférica,
el potencial adicional de deformacién creado por las cargas ocednica y atmosférica, la presién
ejercida por la radiacién solar, los efectos relativistas, la friccién del satélite con la atmdsfera
y las variaciones en la posicién provocadas por el campo electromagnético terrestre). Debido a
esto, la mayor precisién con que se puede obtener la altura del nivel del océano sobre el elipsoide
es de 2 centfmetros, si se promedia sobre escalas espaciales de algunos cientos de kilémetros [49].
Otros problemas que presenta la utilizacién de altimetria por satélite para la determinacién de
modelos ocednicos son que la medida se realiza sobre la superficie instantdnea del océano y su
poca resolucién espacial, siendo asi mismo, satélites con un periodo exacto de repeticién (de
varios dfas: 10 dias en el caso del Topex/Poseidon y superior a 30 dias para el ERS-1), por lo
que el periodo de toma de datos es muy grande. Adema4s, las medidas altimétricas no se pueden
realizar a menos de 3 kilémetros de la costa y para profundidades menores de 100-150 metros,
debido a que la precisién disminuye, al reflejarse la senal en el fondo ocednico. La obtencién
de datos altimétricos en zonas costeras es posible con las técnicas de altimetria ldser aérea
(” Airbone Laser Altimetry”), con una precisién de decimétrica a centimétrica. Sin embargo,
actualmente no se dispone de un gran niimero de datos proporcionados por esta técnica, cuyas
primeras observaciones fueron obtenidas en 1995, debido principalmente a que las medidas se

realizan en campanas especiales en pequenas dreas y al elevado coste de las mismas [56, 15].

Desde la década de 1990 se han desarrollado numerosos modelos ocednicos altimétricos,
principalmente como consecuencia de las medidas altimétricas cada vez més precisas (sobre todo
desde el lanzamiento del Topex/Poseidon) y de un mayor intervalo de tiempo de observacién.
Un andlisis detallado de todos estos modelos escapa de los objetivos de esta memoria. Sin

embargo, debido a la importancia creciente de este campo, presentamos a continuacién algunos
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Figura 4-17: Amplitud y fase de la componente My segiin el modelo FES95.

de los modelos m4ds destacados.

Para el desarrollo de modelos altimétricos, diversos autores se han basado en modelos pu-
ramente hidrodindmicos, principalmente en el FES94 de Le Provost et al. [231]. Este modelo
fue obtenido a partir del método de los elementos finitos. Uno de los primeros modelos de este
tipo fue el AG95, que es un ajuste de alta longitud de onda del modelo FES94 para Ms vy So,
usando 2 anos de observaciones altimétricas y que fue presentado por Andersen en 1995. Las
soluciones dadas por Cartwright v Ray para la carga ocednica se utilizaron antes de determinar
el modelo [6, 270]. Su resolucién espacial es de 0.5° x 0.5° entre las latitudes 65° N y 65 S,
siendo exactamente igual que FES94 fuera de estos limites.

Le Provost et al. [232, 233, 270], completaron el modelo FES95 a partir del modelo hidro-
dindmico FES94, por medio de un proceso de asimilacién de los modelos altimétricos CSR2 para
puntos de méas de 1000 metros de profundidad, con una separacién de 0.5%en latitud y longitud.
Incluyen los océanos Atldntico, Pacifico, Indico, Mediterrdneo, Océano Artico, Bahia de Hudson,
Canal de la Mancha, Mar del Norte y Mar de Irlanda, para un total de 13 componentes. En
general, para las componentes también modelizadas por Schwiderski, la distribucién es bastante
similar, como se puede apreciar en la figura 4-17, donde se han representado la amplitud y la

fase sobre los océanos mundiales de la componente My.
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Figura 4-18: Modelo ocednico mundial de Kantha; componente Ms.

El modelo CSR4, desarrollado recientemente por Eanes, estd basado en 239 ciclos del
Topex /Poseidon que totalizan 6.4 anos de observaciones de este satélite, posee una resolu-
cién en latitud y longitud de 0.5 grados [270]. Este modelo es la cuarta versién de los modelos

CSR, vy se basa tanto en los modelos FES94 como en AG95.

No todos los modelos altimétricos recientes parten del modelo FES94. Como ejemplo,
representamos en la figura 4-18 el modelo Kantha, que asimila en un esquema barotrépico
vertical de diferencias finitas los valores proporcionados por el modelo DW94, desarrollado por
Desai y Wahr, y valores de maredgrafos costeros [147, 149, 270]. Por lo tanto, este modelo
tiene en cuenta las diferencias presentadas en la marea (componente vertical y horizontal)

dependientes de la profundidad.

Finalmente, nos gustaria destacar la similitud que existe en la distribucién de amplitud y

desfasaje. Ademas, los modelos ocednicos globales muestran la coincidencia en un drea bien de-
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terminada de sistemas anfidrémicos en todas las componentes principales diurnas y semidiurnas
(Harris, 1904; Bodganov, 1961; Defant, 1961; Bodganov y Magarik, 1967; Hendershott, 1972;
Luther y Wunsch, 1974; Zahel, 1976; Pekeris y Accad, 1969 ; Schwiderski, 1980; Schwiderski,
1990; Cartwright y Ray, 1991; Le Provost et al., 1994; Fanes y Bettadpur, 1994; Andersen;
1995; Desai y Wahr, 1995; Le Provost, 1995; Kantha, 1995).

Estacién 01 Kl N2 M2 SQ
A G Al G A G A G A G
Est. B1 | 7.0 | 322.2 | 6.2 69.9 | 26.5 | 69.0 | 132.0 | 91.6 | 46.3 | 124.0

Bst. E2 | 7.0 | 323.3 6.8 69.0 | 27.1(69.0 | 132.1 | 91.6 | 46.1 | 124.0

Est. hist. | 6.0 | 334.6 | 7.9 | 71.4 | 25.8 | 744 | 127.6 | 90.5 | 45.8 | 1214
NSWC | 7.0 | 309.0 | 8.0 | 65.0 | 24.0 | 72.0 | 111.0 | 87.0 | 44.0 | 120.0
FES95 | 6.9 [ 3189 [ 6.4 | 727 | 27.5 | 70.1 | 134.6 | 90.5 | 49.3 | 123.2

IBERIA 25,5 735 | 126.0 | 90.9 | 45.9 | 1221

Tabla 4-15. Comparacién de las constantes arménicas en las estaciones de Gijon.

Estacion O Ki Ny Moy Sy
A G A G A G A G A G

Est. 1044 |1 6.9 | 3266 | 6.2 | 77.7 | 26.6 | 87.2 | 128.8 | 99.8 | 44.1 | 134.3

Est. hist. | 6.5 | 335.0 | 6.4 | 153.2 | 26.0 | 78.0 | 161.6 | 93.0 | 51.2 | 132.2
NSWC [ 8.0 303.0]| 7.0 65.0| 26.0| 76.0| 114.0 | 89.0 | 46.0 | 122.0
FES95 | 7.1 | 3189 | 6.2 | 725 | 27.7 | 71.2 | 1352 | 91.7 | 49.6 | 124.8

IBERIA 26.2 1759 [ 131.0 | 94.5 | 48.3 | 124.8

Tabla 4-16. Comparacién de las constantes armodnicas en las estaciones de Santander.

Entre estos modelos, hemos seleccionado para su contrastacién los globales NSWC y FES95,
cuyas diferencias en océanos abiertos son, en general, del orden del centimetro, y el modelo
regional IBERTA [317, 316]. Los resultados, que se presentan en las tablas 4-15 y 4-16 para
Gijén y Santander, ponen de manifiesto la mejor adaptacién de los modelos FES95 e IBERIA al

litoral Cantdbrico, pero confirman, al mismo tiempo, la necesidad de modelos costeros de alta
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resolucién. Presentamos en estas tablas las constantes arménicas seleccionadas de las estaciones
B1 (més exterior) y E2 (més cercana al emplazamiento de la estacién histérica) y Santander,
emplazadas ésta y la estacién histérica en idéntica localizacién. Adicionalmente, la comparacién
de las constantes arménicas de las estaciones histéricas y las determinadas en el puerto del Musel
v Puerto Chico con observaciones actuales, ponen de manifiesto la inclusién en las mismas de
otros fenémenos, entre los que destacan las modulaciones astronémicas, manifestadas como
variaciones con el tiempo de las amplitudes y desfasajes. Queda asi patente la necesidad de la

actualizacién de estos pardmetros, especialmente con finalidades précticas.

4.7 Variaciones de las constantes armoénicas. Modulaciones as-

trondmicas

Las amplitudes armonicas y los desfasajes de los principales constituyentes de marea sufren
variaciones de largo periodo debido a fenémenos de modulacién. Tienen su origen en la su-
perposicién, dentro de los grupos separados en el andlisis de cortas series de observacién, de
constituyentes arménicos puros, arménicos compuestos, marea del polo, oscilaciones ocednicas
v atmosféricas de baja frecuencia y componentes de largo periodo de la marea radiacional.
Los pardmetros de marea son también significativamente afectados por fenémenos transitorios,
que inducen variaciones sisteméticas claramente aperiédicas. Finalmente, es necesario tener
en cuenta otro tipo de variaciones en amplitud de las ondas de marea, que Chojnicki clasificé
en variaciones efectivas y ficticias [53]. Las variaciones efectivas estarfan provocadas por varia-
ciones fisicas de la corteza o del interior de la Tierra y las variaciones ficticias tendrian su origen
en errores de escala y en el proceso de cédlculo, en el método de andlisis o en efectos puramente

locales, relacionados con el emplazamiento del instrumento.

El origen de las modulaciones astronémicas, determinadas por la superposicién de consti-
tuyentes que derivan directamente de las fuerzas primarias de mareas, reside en el método
utilizado para la separacién de las componentes durante el proceso de analisis. Al depender de

las diferencias entre sus velocidades angulares, constituyentes con frecuencias préximas deben

211



ser agrupados en términos de la forma
M N
L(t) = Z(Sj ZHZ cos (wit + ¢, — k;)
j=1 =1

donde L (t) representa la sefial de marea en un instante ¢, H; la amplitud dada por la marea
de equilibrio y el ntimero de grupos M es funcién de la longitud de la serie de observacién.
Para cada grupo j (j = 1,..., M) se determinan pardmetros de marea comunes (6;, k;), siendo
la velocidad y el periodo de la marea compuesta parcial los correspondientes al arménico pre-
dominante. Por este motivo, cada constituyente principal recibe la contribucién de un conjunto
de términos de menor amplitud y frecuencias préximas. En consecuencia, los distintos grupos
obtenidos por andlisis armdénico de series anuales estan afectados por ciclos astronémicos, como
el movimiento directo del perigeo lunar (8.847 anos), de retrogradacién del nodo ascendente de
la Luna (18.613 anos) y del perihelio (20942.2 anos), ya que no se pueden determinar indivi-
dualmente las ondas que presentan una diferencia en fase de i4wy, i5ws, tgwg, donde iy, 15 € g
son nimeros enteros y wy, ws ¥ wg son las velocidades angulares asociadas a dichos movimien-
tos. En particular, el movimiento retrégrado del nodo ascendente de la Luna modula todos
los grupos separados a través del anélisis de series anuales, siendo el motivo de que numerosos
autores consideren que los niveles medios del océano deban ser definidos a partir de series que
superen los 19 anos de observacién continuada. Una excepcién a esta norma general la consti-
tuye Lo que es, sin embargo, afectado muy especialmente por el ciclo de 8.847 anos asociado
a la revolucién del perigeo lunar. Por otro lado, las modulaciones que origina el movimiento
del perihelio no se suelen considerar, debido a que su periodo es tan grande que los términos
separados igwg se pueden considerar constantes. Aunque estas componentes son las mds impor-
tantes desde el punto de vista de las variaciones de largo periodo de las constantes arménicas,
no son las tinicas. Otras variables, como h, (h —ps) v (p — h) estdn, asf mismo, directamente
relacionadas con las variaciones de los pardmetros de marea. Fn la tabla 4-17 listamos algunas

de las principales modulaciones de origen astronémico.

Es de senalar, ademds, que no sélo son moduladas las componentes de corto periodo, sino

también las de largo periodo, como Sg, Ssq, Mem, My y Myy.

212



Variable Periodo Grupos modulados
Ps 20940.%27653 revolucién del perigeo solar | Mo, So Ko, P1.S71 K4
2ps 10470.413826 S9 Ko
N 18.261273 revolucién nodal My, S9 K9, No, PLS1K1,01,2N9, 0
P 8.484736 revolucién del perigeo lunar | Mo, No, 2Ny, Gy, Lo
2p 4.%42368 2Nz, G
h — pg 365.925964 ano anomalistico So Ko, Ny, P1.S1 K4
h 365.924220 afio trépico S9 K9, Ny, P1.51K71,01,2Ne, (1
2(p—h) 205.789235 Ny,
2 (h — ps) 182.962982 Sy Ko
2h 182462110 Mz, 52 K2, No, P151K1,01,Q1, Ly
3h 121.474740 PSIK, O, G
4h 91.731055 Ny, 2Ny

Tabla 4-17: Principales modulaciones de origen astronémico.

Las modulaciones astronémicas pueden ser corregidas, en teorfa, empleando un conjunto
de pardmetros de ajuste {f,,u,}, denominados factores y dngulos nodales, respectivamente.

Permiten representar cada constituyente en la forma
onHy, fr, cos (wnt + goﬁe — ky, + un)

Tomemos, por ejemplo, la variacién de la onda My. Si se hacen andlisis anuales durante un
periodo nodal de 18.613 anos, la amplitud de My aumenta y disminuye respecto a su valor medio
aproximadamente un 4% [234]. El desarrollo arménico completo muestra que junto al arménico
principal M5, de mimero de Doodson 255.555, aparecen otros términos cercanos contenidos en
el grupo [252. — 258.], que forma en la separacién estdndar dicho constituyente, siendo el de

mayor amplitud relativa

= 0.03736

| Hoss545
Mo
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el correspondiente al niimero de Doodson 255.545. Veamos cémo se procede para la determi-
nacién del factor y del dngulo nodales. Despreciando los términos de menor amplitud, podemos

escribir el grupo My como

[My] = My + [255.545]
= Hyy, cos27 — aHyy, cos (27’ — N’)
= Hy, (COSQT—OACOSQTCOSN/—OASGHQTSGHN/)
= Hpp, (cos27(1 — avcos N') — avsen 27 sen N)

= Hyp, {fcosucos2r — fsenu sen 27}

= Hpy, fcos(21 —u)
donde u y f se han elegido de forma que

fcosu = 1—acosN'

fsenu = asenN'

A partir de estas ecuaciones se obtienen expresiones para f vy u que permiten determinar sus

valores

2 = 14+a’cos? N —2acos N — a?sen?N' =1 — 2acos N + o?
) —asen N’

U = —

& 1—acos N

Para determinar las épocas en que esta modulacién es méxima y minima pueden considerarse,

para valores pequenos de «, expresiones aproximadas obtenidas mediante los desarrollos en serie

deT+zyde(1—xz)"!

f =~ 1—acosN =1-0.03736cos N’

7/ 7
u =~ —asen N =—-2°1sen N

Siguiendo un proceso anslogo, hemos obtenido los factores y dngulos nodales para los prin-

214



cipales constituyentes lunares, que se presentan en la tabla 4-18.

Subarmdnico f U
M, 1.000 — 0.130cos NV’ 0.0°
My 1.043 +0.414cos N' | —23.7°sen N’
@1, O1 1.009 + 0.187cos N’ | 10.8°sen N
K 1.009 +0.115cos N’ | —8.9°sen N’
2Ny, fig, V9, No, My | 1.000 — 0.037cos N’ | —2.1°sen N’
Ky 1.024 +0.286cos N’ | —17.7°sen N’

Tabla 4-18: Factores y d4ngulos nodales bésicos para los principales constituyentes lunares.

A fin de interpretar las variaciones temporales de las constantes armonicas, hemos realizado
una evaluacién tedrica de los factores nodales funcién de las variables {N',p, h,2p,2h}, que
presentamos en la figura 4-19. Para ello, se ha determinado f = 1 — k cosv, donde v son las va-
riables de Doodson o combinacién de ellas, obtenidas a partir de las expresiones proporcionadas
por Eckert, Jones y Clark [78]. Las amplitudes relativas han sido normalizadas para k = 1.
En esta figura se representan las variaciones en amplitud inducidas por N, p, 2p y h de forma
independiente (a), asi como la superposicién de diferentes modulaciones en (b) y (¢). En este
punto, hemos prestado especial atencién al movimiento de retrogradacién de la linea de nodos
de la 6rbita lunar, ya que anélisis realizados con series de un ano de duracién pueden llegar a
dar valores hasta un 7.5% menores que los obtenidos 9.3 anos después. Esto es consecuencia de
que este movimiento determina una variacién de la inclinacién w de la 6rbita media de la Luna

sobre el Ficuador dada por la expresién

COSw — CcOSECcost — senesentcos N

donde ¢ es la oblicuidad media de la época e 7 es la inclinacién de la érbita media de la Luna

sobre la Ecliptica media mévil. Este pardmetro oscila entre los valores

w=ec4+1~2836 y w=ec—17~181%
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Figura 4-19: Modulaciones teéricas durante el intervalo de observacion.

produciendo una fuerte variacién de la fuerza perturbadora que se traduce en la modulacién de

idéntico periodo.

En la determinacién de las constantes arménicas y en el control del nivel medio del océano,
algunos autores introducen las correcciones teéricas de las modulaciones astronémicas directa-
mente en los potenciales. Sin embargo, consideramos este punto problematico, dado que tanto
la amplitud como el desfasaje de cada modulacién determinada depende de la separacién en
grupos y, en consecuencia, de la longitud de la serie analizada; pero, sobre todo, depende de
la geometria del emplazamiento, ya que la amplitud se incrementa cuando la frecuencia de
resonancia es proxima a la frecuencia del constituyente de marea. Por lo tanto, no es posible
la determinacién real del factor y dngulo nodales sélo a partir de los argumentos astronémicos,

al depender la respuesta del océano tanto de caracteristicas del punto de observacién, como
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Figura 4-20: Variaciones de amplitud de los principales constituyentes a partir de intervalos no

disjuntos y no equidistantes; estacién E2.
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de la frecuencia del arménico. Ademds, diversos estudios, como los realizados por Amin en
1983, Baker en 1983 y Plag en 1984 y 1985 [5, 13, 216, 217] han mostrado que este enfoque
no describe de forma absoluta las modulaciones astronémicas, ya que los residuales obtenidos
tras su eliminacién tedrica presentan variaciones periédicas, que no pueden ser consecuencia
de la marea del polo, constituyentes de aguas someras u oscilaciones atmosféricas y ocednicas

de baja frecuencia, a la vez que se detectan incrementos cuasi-periédicos de los constituyentes

semidiurnos.

En nuestro estudio, hemos utilizado una combinacién de los programas PDCI66 y OT01,
mediante la cual se analizan intervalos consecutivos cuya longitud es funcién de las frecuencias

de los arménicos implicados, en relacién con el periodo total de observacién [290]. Los intervalos
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Fecha 01 M2

juliana |Amp.| egm | Fase | egqm | Amp. |eqgm| Fase | egm
2448273.0 |7.46 .132 319.482 1.018 |132.58 .168 80.024 .072
2448301.0 |6.68 .287 315.424 2.459 |133.89 .182 80.033 .078
2448329.0 |7.50 .294 313.613 2.246 |132.70 .156 80.325 .069
2448357.0 |7.43 .109 317.199 .840 |132.81 .128 80.246 .055
2448385.0 |7.07 .186 316.705 1.504 |133.22 .119 80.445 .051
2448413.0 |6.97 .225 321.668 1.854 |131.81 .165 80.514 .072
2448441.0 |6.60 .233 316.621 2.023 |132.17 .329 79.670 . 143
2448469.0 |6.80 .187 319.819 1.576 |131.81 .247 79.970 .108
2448497.0 |7.73 .155 316.841 1.150 |132.11 .284 80.151 .123
2448525.0 |6.87 .312 316.439 2.604 |131.40 .209 79.723 .091
2448553.0 |6.74 .265 315.773 2.250 |132.25 .306 79.630 .133
2448581.0 |6.49 .217 317.822 1.915 |131.58 .180 79.742 .079
2448609.0 |6.75 .374 318.673 3.176 |131.57 .245 79.886 . 107
2448649.0 |7.13 .166 318.302 1.337 |132.82 .168 80.327 .073
2448673.0 |7.27 .256 318.603 2.016 |133.51 .125 80.443 .053
2448730.0 |7.30 .230 313.415 1.807 |133.36 .176 80.545 .076
2448758.0 |6.47 .253 313.779 2.242 |133.03 .238 80.671 .103
2448798.0 |6.93 .158 315.892 1.307 |131.93 .172 80.849 .074
2448840.0 |7.01 .155 316.615 1.268 |131.53 .133 80.339 .058
2448868.0 |6.96 .246 313.606 2.023 |131.30 .187 80.122 .082
2448896.0 |6.71 .254 315.225 2.174 |131.72 .193 80.178 .084
2448932.0 |6.80 1.095 305.752 9.172 |131.76 .715 80.403 . 314
2449006.0 |7.01 .228 321.325 1.861 |132.67 .152 80.266 .065
2449060.0 |7.16 .286 314.139 2.286 |132.60 .179 80.928 .078
2449082.0 |7.44 .270 316.409 2.082 |133.06 .127 81.054 .055
2449295.0 |6.23 .399 317.345 3.671 |131.59 .163 79.745 .071
2449323.0 |6.63 .217 323.769 1.879 |132.00 .197 79.817 .085
2449350.0 |6.54 .471 324.577 4.116 |132.86 .342 79.986 . 148
2449385.0 |7.00 .217 320.844 1.779 |132.80 .184 80.660 .079
2449427.0 |7.04 .227 318.542 1.849 |132.73 .149 80.758 .064
2449455.0 |7.30 .344 315.890 2.704 |132.83 .197 80.867 .085

Tabla 4-19.




serdn disjuntos, con épocas centrales no equidistantes cuando el registro presente interrupciones,
problemas instrumentales o perturbaciones aperiédicas no identificadas con fenémenos ocednicos
o atmosféricos. De esta forma, todos los intervalos analizados poseen idéntico niimero de lecturas
horarias equidistantes, no existiendo dentro de ellos “lagunas” que perturben la coherencia de
los valores de amplitud y desfasaje distribuidos a lo largo del tiempo. En efecto, si se eligen
intervalos no disjuntos, de longitud variable, que incluyan idéntico niimero de lecturas horarias,
los resultados pueden estar contaminados por la presencia de interrupciones dentro del intervalo,
asf como por las imperfecciones del registro (figura 4-20).

Sobre los resultados obtenidos a partir de intervalos disjuntos con épocas centrales no
equidistantes, que se presentan en la tabla 4-19 y en las figuras 4-21 a 4-23, hemos efectua-
do un suavizado sobre cinco puntos, constituidos por los valores estimados para las épocas
centrales de los intervalos sucesivos, utilizando la Transformada Répida de Fourier (en rojo) y
un ajuste polinomial de grados 3 (en azul). Esto pone de manifiesto las tendencias, méximos y
minimos de las modulaciones de muy largo periodo, en una coincidencia casi perfecta con los
valores tedricos representados en la figura 4-19.

Del estudio de los diversos anélisis realizados, asf como de su comparacién con las evalua-

ciones tedricas correspondientes, hemos podido concluir que:

1. La eliminacién de intervalos con valores extremos del e.q.m. no parece modificar sensible-
mente los valores filtrados que, aunque no en magnitud y fase, si en frecuencia, coinciden
con las principales modulaciones tedricas del constituyente considerado. En la figura 4-21
((b) y (¢)), donde se han representado las variaciones en amplitud del grupo @1, se ob-
serva claramente este hecho. Para la construccién de la curva tedrica, hemos considerado
el conjunto de modulaciones producidas por los arménicos cuyas amplitudes relativas oy
determinan el predominio de las modulaciones de periodos 205.89235 dfas y 8.24220 anos,
asociadas a 2(h —p) y —NN’, ya que el coeficiente asociado a —p posee menor amplitud

(tabla 4-20).

2. En todos los grupos separados se detectan las variaciones anuales inducidas por las va-
riables h y (h — ps), principalmente. En ellos, la diferente amplificacién responde, en

parte, a las amplitudes relativas de los armoénicos préximos que determinan diferentes
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Figura 4-21: Modulaciones tedricas (a), observadas (b) y observadas tras la eliminacién de
observaciones con e.q.m. alto (c¢) en la estacién E2 para (.
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Figura 4-22: Variacién de la amplitud de las principales componentes diurnas.
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Figura 4-23: Variacién de la amplitud de las principales componentes semidiurnas.
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valores de los factores nodales para una misma variable, a los que se suma la componente

S, atmosférica.

T T s h p N p, k v a
1 -2 0 1 0 0 0.07217 o
18261273 | 1 -2 0 1 -1 0 0.01360 —N 0.18844395
8.924220 | 1 -2 0 0 0 0 0.00006 —p 0.00083137
4943268 | 1 -2 0 3 0 0 | —0.00020 2p | —0.00277123
365925084 |1 —2 1 1 0 —1]| 0.00066| (h—ps)| 0.00914507
365.924220 | 1 -2 —1 1 0 0| —0.00061 —h | —0.00845227
205.989235 | 1 —2 2 -1 0 0 0.01371 | 2(h — p) 0.18996813
182962110 | 1 —2 2 1 0 0| —0.00079 2h | —0.0010946
Tabla 4-20.

. Se detecta claramente la presencia de variaciones nodales en los grupos 1, 2Ns2, Na, v
una modulacién méxima en Lo, que se debe a 2p. Esta presencia es minima en Ms, donde

se superpone al efecto del desplazamiento directo del perigeo lunar.

. Las variaciones de amplitud contienen también el efecto de arménicos compuesto (MS Ko,
MKSsy, MAy y MBy sobre My y MP; sobre Oy), que serédn estudiadas en la préxima
seccién. Asi mismo, se superponen modulaciones debidas a la accién combinada de la
marea del polo (ocednica y atmosférica), marea atmosférica y radiacional. FEstas dos

ultimas perturban principalmente los grupos So Ky v 151 K5.

. Ademads, puede comprobarse el resultado tedrico presentado en la tabla 4-18, segin el cual
las variaciones en fase de los grupos semidiurnos 2Ny, Ny y My son despreciables frente
a la precisién de sus determinaciones mediante el anélisis de cortas series de observacién

(tabla 4-19), siendo méxima esta variacién en los grupo SpK» y, en menor medida, en

y O1.

. Por 1ltimo, la comparacién de las curvas (a), (b) v (¢) de la figura 4-21 y el estudio
de las graficas 4-22 y 4-23 nos confirman que las modulaciones deben ser determinadas y

eliminadas a posteriori, siempre y cuando la longitud de la serie de observacién lo permita,
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una vez que se obtienen los pardmetros de marea implicados y las componentes primarias

han sido apodizadas experimentalmente.

Finalmente, hemos realizado un nuevo anélisis, con el programa SV4, sobre intervalos de
48 horas, sin que haya solapamiento entre dos intervalos consecutivos, determinando para cada
banda el factor de amplitud y desfasaje (figura 4-24). Como se puede apreciar, este proceso
nos ha permitido detectar fenémenos transitorios cuasi-periédicos simultdneos en las distintas
estaciones, principalmente en la banda diurna. Aunque existe una cierta correspondencia con
amplificaciones de estos mismos factores en las observaciones de presién atmosférica, ambos
fenémenos no son completamente simultédneos y, sobre todo, presentan diferente amplificacién.

Consecuentemente, deberian ser estudiadas mds detenidamente, considerando otros factores.
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Figura 4-24: Variacién del factor de amplitud en la banda diurna de las series Bl y E2.

Terminaremos citando algunos métodos desarrollados para el estudio de la variacién de
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las constantes armoénicas en medios distintos del océano. Entre ellos, destaca el desarrollado
por Chojnicki para estudiar la modulacién de los constituyentes de la marea clinométrica en
su componente horizontal [52]. Dividi6 el periodo de observacién en intervalos que contenfan
siempre el mismo mes del ano, realizdndose posteriormente su andlisis arménico. Las constantes
armonicas obtenidas mediante este andlisis estarian afectadas por la suma de las modulaciones
anuales y semianuales, por lo que para separar ambos efectos dividié de nuevo la serie en inter-
valos cuyas épocas centrales estaban separadas medio ano, analizdndose de nuevo las distintas
partes. El resultado de este segundo anélisis contiene las modulaciones semianuales de los dis-
tintos grupos. Para obtener la modulacién anual resté del primer anélisis el resultado obtenido
en el segundo. Aunque este método no proporciona de forma precisa las variaciones de las cons-
tantes armonicas, mediante él se puede obtener informacién interesante sobre las variaciones
estacionales.

Adicionalmente, existen estudios relativos a modulaciones astronémicas presentes en ob-
servaciones de presién atmosférica y viento. Como ejemplo citemos el trabajo de Mayr et al.
[168], donde se presenta un modelo que describe las variaciones anuales y semianuales en la
componente diurna del viento, a distintas alturas. En numerosas estaciones se han observado
modulaciones de la componente S, de marea atmosférica con una amplitud de 1 mbar, y que
podria intensificar la marea del polo ocednica [217]. Por otra parte, S. Nakamura [188], a partir
del estudio de medias mensuales en el Pacifico Noroeste, sugiere que las variaciones anuales
de esta zona no son puramente ciclicas, sino que podrfan estar contaminadas por la actividad
oceanografica de la corriente de Kuroshio que afecta a las islas japonesas del sur. Luego para el

estudio de estas variaciones podrian también tener una cierta importancia fenémenos locales.

4.8 Procesos no lineales en aguas someras. Influencia en el nivel

medio observado

Las interacciones no lineales entre los constituyentes astronémicos de marea es uno de los
problemas que tradicionalmente ha limitado la precisién de las determinaciones locales del
nivel medio del océano, motivo por el cual hemos prestado especial atencién en este estudio a

su correcta determinacién y eliminacién.
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Cuando una onda periédica de amplitud finita, como es el caso de la marea, se propa-
ga en regiones del océano relativamente poco profundas, sufre una distorsién que responde,
con suficiente aproximacién, a la teorfa no lineal de ondas. Este fenémeno, de naturaleza y
tratamiento matematico complejos, estd originado por la friccién con el fondo y diversos proce-
sos hidrodindmicos caracteristicos, entre los que se incluyen la generacién de ondas estacionarias
v fenémenos de resonancia local, relacionados con el espesor de la capa de agua, la topografia y
constitucién de los fondos submarinos y la morfologia de la costa. Al modificar la progresién de
las ondas de marea, ocasiona variaciones en amplitud y fase de los constituyentes astronémicos
y, en consecuencia, del rango de marea. Al mismo tiempo, origina la presencia de fuertes subar-
monicos, da lugar a nuevos constituyentes, denominados compuestos o no lineales, e incrementa
el nivel medio observado en estaciones costeras.

Los arménicos generados en el proceso de interaccién contaminan la senal registrada al no
poseer, en general, amplitudes despreciables. A ellos se deben los regimenes singulares obser-
vados en algunos puntos de nuestro planeta. Este es el caso de Southampton, conocido desde
tiempos histéricos, donde factores hidrodindmicos de considerable complejidad ocasionan la
interferencia entre el modo semidiurno de oscilacién, propio de la zona, y componentes secun-
darias de amplitud comparable a la de los constituyentes diurnos, dando lugar, incidentalmente,
a dobles minimos y méximos de marea.

Finalmente, en virtud de la frecuencia de algunas de estas componentes, proximas a las de
los arménicos puros, que derivan directamente de la Teorfa de Equilibrio, pueden producirse
fenémenos de modulacién. Hecho que ha quedado claramente de manifiesto en nuestros resul-

tados.

Analizaremos a continuacién algunas de las interacciones que han afectado en mayor me-
dida nuestras observaciones. Demostraremos que, aunque aisladamente poseen una pequena
magnitud, la accién combinada de todos los armdénicos secundarios de amplitud significativa
supone una notable contribucién a la variabilidad del nivel del mar. Describiremos, ademés, el
método desarrollado para la eliminacién de las diferentes componentes, contrastando su efec-
tividad mediante un proceso iterativo de andlisis espectral de los residuales. La aplicacién de
esta técnica término a término, nos ha permitido minimizar la influencia perturbadora de las

fuerzas de mareas, en frecuencias superiores a las diurnas, sobre las observaciones mareogréficas
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costeras.

Generalmente, se considera que una onda periédica de amplitud A, frecuencia w y longitud

de onda A, se propaga en aguas someras, cuando la profundidad original de la capa de agua

y = —h(x) con h(z)>0

es suficientemente pequena en comparacién con ciertos pardmetros (figura 4-25), como son el

radio de curvatura y la amplitud de la onda superficial que se propaga en este medio. De hecho,

Z
="y
/rf_a \ nmm %
y=-h{x)
Fondo ocednico
T

Figura 4-25: Profundidad de la capa de agua y nivel medio del océano.

es usual tomar como condicién paramétrica fundamental

Mz)

S =
A

<1

que caracteriza el modelo global de circulacién ocednica en funcién de la escala vertical y del
movimiento horizontal del fluido [203]. Trabajando sobre esta hipétesis, la teorfa no lineal de
propagacién de ondas establece que los procesos hidrodindmicos asociados a una onda progre-
siva, como son la velocidad de las particulas y la elevaciéon de la superficie libre, sufren una
distorsién que responde a un sistema no lineal de ecuaciones diferenciales, cuyas soluciones
pueden ser expresadas mediante desarrollos formales en potencias sucesivas de las magnitudes

correspondientes [280].
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En nuestro estudio, si h(x) representa la profundidad variable de un océano no perturbado
a lo largo del camino de propagacién de una onda de mareas determinada y n(x,t) la elevacién
instantdnea respecto de la superficie de referencia, en términos de desplazamiento vertical, la

solucién adopta la forma
n(a,t) = 1o +mo + 150" +150° + 40" + ...

de un desarrollo en potencias de un pardmetro ¢ que representa un armoénico puro de idéntica
frecuencia que la oscilacién original, pero cuyas amplitudes y fases han sido modificadas por las
condiciones de contorno. En esta expresién se observa, ademaés, que los términos no lineales dan
lugar a la generacién de nuevos constituyentes. Aunque estos efectos no lineales son desprecia-
bles en estaciones ocednicas, sufren incrementos importantes sobre la plataforma continental y,

muy especialmente en dreas costeras.

En un océano real, la dificultad del problema aumenta ante la superposicién de gran niimero
de constituyentes, de amplitudes y velocidades diferentes, entre los que se producen interac-
ciones no lineales, con el consiguiente acoplamiento y transferencia de energfa, que se suman
a la generacién de ondas estacionarias y a fenémenos de resonancia local, determinados por el
pequeno espesor de la capa de agua y la reflexién a lo largo de la linea de costa. Sin embargo,
las soluciones de las ecuaciones dindmicas correspondientes pueden ser expresadas, asi mismo,

en forma de desarrollos en potencias de un pardmetro &,

Y(@,t) =y + &+ 7E + 138+ + .

aunque, en este caso, representa la propia elevacion [234]; es decir, la superposicién lineal de

los arménicos que integran la senal
N
&= ZAZ- cos (w;t + ;)
i=1
donde A; es la amplitud de los constituyentes propios de aguas someras y ¢, es su fase. En
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consecuencia, el efecto total sobre la elevacién de la superficie libre del océano
H(x,t) = n(z,t) +v(z,t)

puede ser expresado como suma de constituyentes arménicos simples cuyas velocidades angu-
lares son multiplos, sumas o diferencias de las fases de los constituyentes astronémicos implica-

dos.

A lo largo del movimiento inducido por las fuerzas de mareas, los campos asociados de
presién, temperatura, salinidad y densidad son componentes necesarias en una teorfa comple-
ta que describa el comportamiento ocednico en aguas someras desde el punto de vista de la
mecdnica de fluidos. Sin embargo, a pesar de sus deficiencias, este modelo es capaz de describir
importantes aspectos de la dindmica ocednica en aguas costeras. Por otro lado, nos ha per-
mitido la modelizacién tedrica de las componentes armdénicas que, generadas en este proceso,
deberdn ser obtenidas experimentalmente mediante el andlisis numérico de las observaciones.
Con este objetivo, hemos redeterminado los principales constituyentes adicionales que se ge-
neran en cuencas ocednicas de régimen semidiurno, como es el caso del Mar Cantédbrico, para
posteriormente introducirlas de forma explicita en el potencial generador de marea de Tamura

[284], utilizado actualmente de forma practicamente generalizada.

Teniendo en cuenta que representan los valores predominantes dentro del drea en estudio,

hemos considerado en primer lugar las ondas My y So, cuya combinacién lineal
Iy = Zp + Hyy, cos 21 + Hg, cos(27 + 2s — 2h)

puede ser expresada mediante un arménico equivalente que describe, en ausencia de las per-
turbaciones costeras objeto de este estudio, una de las principales modulaciones del rango de
marea, asociada al fenémeno de variacién lunar, como veremos en proximas secciones. Entre

sus diversas combinaciones destaca la interaccién cuadrédtica

I = K" [Hp, cos27 + Hg, cos (21 + 25 — 2h))? =

= K'"[Hj, cos® 27 + HE cos® 2(1 + s — h) + 2Hy, Hs, cos 27 cos 2 (7 + s — )]
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1 1

1
= K”[E (H%@ + H§2) + 2H]2\42 cos4T + §H§2 cosd (T +s—h)
+ Hpy,Hg, cos2 (21 + s — h) + Hyy, Hg, cos2 (s — h)] (4.8)

donde K”es la constante de proporcionalidad correspondiente a las interacciones cuadraticas;
recordemos que las distorsiones son proporcionales a las potencias de la propia elevacién de
marea. Aunque desde el punto de vista tedrico estos coeficientes dependen inicamente del orden
de la interaccién, en un océano real son funcién, asi mismo, de la frecuencia de los arménicos
implicados en relacién con las condiciones de contorno, tal como quedard de manifiesto en la
obtencién empirica de dichos factores. Este resultado es consecuencia de que, atin en idénticas
condiciones fisicas, la amplitud de una oscilacién forzada es funcién de la frecuencia del término

correspondiente del potencial perturbador.

Como se puede apreciar en la ecuacién (4.8), la interaccién cuadrética de My y Sy ha

producido dos subarménicos

1
My = éK”HﬁQ cos At
1
Sy = EK”HEQ cos 4t
1
= EK”HEQ cos[AT — 4 (s — h)]

de amplitud igual al producto del cuadrado de la amplitud del arménico superior e idéntica

constante K" /2, un término cuartodiurno compuesto
M Sy = K" Hy, Hg, cos [AT + 2 (s — h)]
y uno de largo periodo
o = K" Hypy Hg, cos2 (s — h)

de amplitud tedrica idéntica al anterior que, al poseer la misma frecuencia, amplifica el cons-

tituyente astronémico M,;. Ademds, esta interaccién modifica la posicién del nivel medio
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observado a través de la suma de dos términos

1
Zy = 5K” (H3p, + HE) = M)+ S}

que podriamos designar M} y S, va que modifican los términos constantes de origen lunar y

solar.

Teniendo en cuenta el orden de magnitud de las constantes arménicas determinadas en el
Puerto del Musel y en Santander, hemos considerado necesario redeterminar las interacciones
que incluyan los constituyentes Ky y No. En particular, la interaccién triple de orden 2 entre

My, 5oy Ko

I = K" [Hp, cos 27 + Hg, cos (21 + 2s — 2h) + Hi, cos (27 + 2s)]?
= K"[H}, cos® 21 + HZ, cos® 2 (7 + s — h) + Hy, cos” 2 (7 + )
+ 2Hpp, Hg, o827 cos2(T 4+ s — h)
+2Hg,Hg, cos2 (T + s — h)cos2 (T + 8) + 2Hp, Hi, cos 27 cos 2 (1 + )]
= K”[% (Hi, + HS, + H)) + %HZQ\/[Q cos 47 + %Hgg cosd (1 + s —h)
+ lH[Q(Q cosd (T4 s) + Hu, Hs, cos2 (21 + s — h) + Hpy, Hg, cos2 (s — h)

2
+ Hg, Hi, cos2 (21 + 2s — h) + Hg, Hx, cos 2h + Hpp, Hg, cos 2 (21 + 8) + Hap, Hy, cos 23]

da lugar a un subarménico

1

1
2K”H[2(2 cosd (1T +s) = EK”H%Q cosd (t+ h)

Ku

del constituyente astronémico Ko, en adicién a My y Sy, que junto a M Sy y M| 7 son generados
por la interaccién entre My vy Sy, como ya se vio al estudiar esta combinacién. La interac-
cién entre Sy y Ky se muestra en los términos de argumento 2 (27 + 2s — h), originando la

componente denominada SKy, y 2h, que modifica a S, por lo que es designada S,

SKy = K'"Hg,Hg, cos (41 +4s — 2h)

St. = K'Hg, Hg, cos2h

sa
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Ademds, los términos resultado de la interaccién entre My y Ko, con argumentos 2 (27 + s) y

2s corresponden a un arménico cuartodiurno,
MK, = K" Hyp, Hy, cos (47 + 25)
vy a una componente de periodo mensual ya existente en el desarrollo del potencial,
M} = K" Hg, Hg, cos 2s
Finalmente, el término constante

1
Zy = §K” (Hyp, + HE,) = M+ S}

modifica nuevamente la posicién del nivel medio en aguas someras. Como se puede observar, el

efecto de la interaccién doble estd incluido en esta interaccién triple.

Procediendo de idéntica manera con el arménico No e incluyendo en el proceso los consti-
tuyentes principales P, O1 y K7 de la banda diurna, hemos obtenido coeficientes de la marea
parcial y fases de los armdnicos compuestos MS Ny, M Ny, MP;, SO1, MO3 y MK3, entre

otros.

Existen también, dentro de la regién en estudio, interacciones significativas entre compo-
nentes diurnas o de periodo inferior y arménicos de largo periodo. Como ejemplo, analizaremos
la interaccién cuadritica entre My y la componente anual S,, que se manifiesta a través de

cinco términos

I = K" (Hy, cos 21 + Hg, cos (h — ps))?

= K" (H3;, cos® 21 4+ 2Hyy, Hs cos 27 cos (h — ps) + HZ, cos® (h — ps))

1 1
- EK” (Hi, + HE) + EK”HZQ\/[Q cos 4t
1
+ 2K" Hpy, Hg,, cos 27 cos (h — ps) + §K”H§a cos 2 (h — ps)
1 1
- EK” (H3p, + Hs,) + EK”HZQ\/[Q cosdt + K" Hyy, Hg, cos (21 — I + ps)

1

+ K" Hp, Hg, cos (217 + h — ps) + 5

K"H% cos2(h—ps)
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De nuevo aparecen un término constante y una componente de idéntico periodo que My. Son
generadas, ademds, dos componentes semidiurnas de argumentos 21 — (h — ps) y 27 + (h — ps),
la primera de las cuales figura en el desarrollo del potencial de orden 3 y la segunda en el
de orden 2. Estos dos arménicos compuestos son de gran importancia en las observaciones
costeras, ya que dan lugar a los modulaciones més caracteristicas de Mas, de periodo 365.259
dias, correspondiente al afio anomalistico. Pero, debido a que estdn fuertemente modificadas por
efectos estacionales de caracter radiacional y meteorolégico, en los modernos anélisis de marea
se ignora ps [234], resultando dos componentes de argumento 27 —h y 27 +h, denominadas M A
vy M Bs. El periodo de modulacién de My por estas componentes es el ano trépico, con una
duracién de 365.242 dfas. Finalmente, aparece una componente de largo periodo de argumento
2 (h — ps), que modifica el término de idéntica frecuencia del potencial de orden 2. Su periodo
es muy préximo al de Sy, siendo responsable de una de sus principales modulaciones.

En la préctica, es necesario todo un rango de constituyentes extras para representar las
distorsiones en aguas someras. Por este motivo, una vez determinados los coeficientes de la
marea parcial, nimeros argumento y velocidades angulares horarias de aquellos subarménicos
vy armoénicos compuestos que no figuraban explicitamente en el potencial de Tamura, hemos
procedido a incluirlos. Al respecto tenemos que senalar que muchas componentes, como M/, 2

S/

o My 0 2M S5, estén formadas también por una componente con origen en la fuerza derivada

del potencial astronémico. Y que la amplitud que se refleja en los resultados del anélisis arméni-
co de marea es la amplitud total de las componentes, es decir, la amplitud de la componente
pura sumada a la amplitud de los arménicos originados por interacciones no lineales. Por otra
parte, el andlisis armdnico de series mareograficas confirma que en aguas someras de régimen
semidiurno predominante, los términos en las bandas cuartodiurna, sextodiurna y de orden
superior par son normalmente méds importantes que los términos de las bandas impares [234].
Sin embargo, la importancia de los términos costeros y el mimero de términos significativos
varia considerablemente de regién a regién, dependiendo de la naturaleza de las interacciones

v de la disposicién de los fondos.

Como ya hemos indicado en la obtencién M Ay v M By, armdnicos simétricos de My, en
las variaciones con el tiempo de los constituyentes astronémicos, es necesario considerar las

modulaciones originadas por los constituyentes de aguas someras, cuyos factores nodales son
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dependientes de los factores f v u de los arménicos puros que los generan. Asi, por ejemplo

fM4 = fMQfMQ

Unpy, = 2UM2

En consecuencia, su efecto supera en variaciéon nodal a la originada por arménicos puros de fre-
cuencias préximas. La expresiéon de sus factores y dngulos nodales refleja, ademas, el hecho de
que, al igual que en los armdnicos generadores, la amplitud y desfasaje de la modulacién obser-
vada en un constituyente particular dependan, sobre todo, de la geometria del emplazamiento,
como veremos al analizar los resultados obtenidos en nuestro estudio. Ademads, la observacién
mareografica continuada en numerosos puntos de nuestro planeta, ha puesto de manifiesto que
tanto su accién como la inducida por fuerzas meteorolégicas supera, asi mismo, a las mareas

del polo ocednica y atmosférica.

A continuacién, en la tabla 4-21, se presentan los subarmdnicos y armdénicos compuestos
més importantes originados por interacciones no lineales de constituyentes astronémicos puros.
En esta tabla se indican el nombre dado al arménico, su argumento, las ondas por las que
estd generado y su velocidad angular. La tdltima columna indica el grupo que modulan, dentro
de las bandas de LP, D y SD, bandas principales de los desarrollos del potencial de marea
generalmente utilizados.

La determinacién tedrica de los términos constantes por interacciones no lineales no parece,
en principio, demasiado complicada, ya que bastaria con tomar la amplitud observada y de-
terminar el factor de amplitud a través de un subarmdnico con origen tnico. Sin embargo,
la determinacién préctica se complica, ya que la amplitud estimada de los constituyentes es-
t4 modificada, en general, por la propia interaccién. Ademés, en unas condiciones de con-
torno determinadas, su amplificacién es funcién de la frecuencia. Para esta determinacion se
pueden aplicar distintas metodologias: determinacién de la amplitud real de un arménico en
una estacién peldgica cercana (lo cual es posible, inicamente, en zonas insulares), aproximar la
amplitud real de un arménico por la amplitud de éste sumada con la de los arménicos generados

con idéntica frecuencia, o bien aplicar este método iterativamente.
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Armonico Argumento Generado por w (9h) Grupo mod.
S« 2h S, Ko 0.0821 Sa
M’ ¢ 2(s-h) My, S 1.1016 Mg
M’¢ 2s Mo, K2 1.0980 M

M P1: T1 1-s-2h |V|2, Pl 14.0252 Ol
SO, 1+3s-2h S, O 15.9748 00,
W o= 2MS, 21-2(s-h) Mz, S 27.9682 o
MSK; 21-2h Mo, S, Ko 28.9020 M,
MA; 21-h Mo, S 28.9430 M.
MB: 21+h M2, Sy 29.0217 Mo
MKS, 21+2h Mo, S, Ko 29.0662 M.
M SN, 21+3s-2h-p M2, S, N2 30.5444 S
2SM; 21+4s-4h M2, & 31.1059 2K
MO; 31-s Mo, K1 42.9271
M3 3t M2, M4 43.4762
SOs3 3t+s-2h S, O1 43.9430
M K3 31+s Mz, Ol 44,0252
Ss 31+3s-3h S S 45.0000
SKs 31+3s-2h S, K1 45.0411
Ks 31+3s Mo, Kq 45.1230
MN,4 41-st+p My, N, 57.4238
My 4t M, 57.9682
SNy 41+s-2h+p S, N2 58.4397
MS, 41+2s-2h M2, S 58.9841
MK4 41-2s M, K> 59.0662
Sy 41+4s-4h S 60.0000
SK4 41+4s-2h S, Ko 60.0824
K4 41+4s K, 60.1640
2MK5s 51+s Mo, Ky 73.0093
2SKs 51-s-4h S, O1 75.0411
2MNs BT-S+p M2, N2 86.4079
Ms 61 M2 86.9523
2M S 61+2s-2h M2, S 87.9682
2MKe 61+2s Mo, Kz 88.0503
2SMe 61+4s-4h M2, S 88.9841
MSKe 61+4s-2h Mo, S, Ko 89.0662
Mg 81 M, 115.9364
Tabla 4-21.
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En la etapa de eliminacién de las interacciones no lineales, disponer de varias estaciones
cercanas, situadas en emplazamientos de distintas caracteristicas, nos permite estudiar la in-
fluencia de muy diversos factores, entre los que destacan las condiciones de contorno. Con este
objetivo, hemos seleccionado las cinco estaciones del Puerto del Musel, asi como la estacién se-
cundaria de Santander. Esta tltima estd situada en la entrada de la ddrsena de Puerto Chico,
en el interior de la bahia de Santander, que constituye una cuenca cerrada de baja batimetria
v fondos arenosos, en contraposicién a la estructura regional de la concha de Gijén, que estd
caracterizada por un aumento creciente de las sondas con la distancia a la linea de costa y un
complejo fondo arenoso, en el que la progresién de las ondas de marea se ve modificada por la
presencia de diversos bajos rocosos.

El procedimiento seguido en el andlisis y eliminacién se ha realizado, fundamentalmente, en

cuatro etapas:

1. Anslisis de Fourier de los residuales, a fin de detectar la presencia de componentes, de

frecuencia superior a la diurna, no eliminadas en las anteriores etapas del proceso global,
2. Identificacién de las frecuencias correspondientes a interacciones no lineales,

3. Analisis numérico minimos cuadrados, contrastando simultdneamente la estabilidad de

las constantes armdénicas,

4. Eliminacién, finalmente, de aquellas componentes de aguas someras cuya estabilidad ha

sido demostrada,

que describimos a continuacion.

El primer paso ha sido la determinacién del espectro de potencias de los residuales obtenidos
tras la eliminacién del modelo estdndar de marea en las cinco estaciones del Puerto de Musel.
El an4lisis de Fourier ha permitido confirmar la existencia de componentes de amplitud sig-
nificativa, especialmente en bandas semidiurna, terciodiurna y cuartodiurna. Las frecuencias
de las componentes encontradas en las distintas estaciones son muy similares, si bien en cada
estacion la exactitud con que se obtienen estd limitada por la longitud de la serie disponible y
su nivel de ruido, variable en funcién de su situacién dentro de un complejo sistema de dérse-

nas, mostrdndose en muchos casos cada componente formando parte de un grupo de ondas de
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frecuencias muy préoximas. Por otro lado, es necesario tener en cuenta a la hora de interpretar
los resultados de una superposicién de ondas, que la amplitud se incrementa cuando la fre-
cuencia de resonancia, que posee una fuerte dependencia local, es préxima a la frecuencia del
constituyente de marea [346].

En la figura 4-26 presentamos, como ejemplo, el espectro obtenido en la estacién E2 y en
la tabla 4-22 los periodos (7', en horas) y amplitudes (A, en milimetros) de las principales

componentes separadas por este tipo de anélisis.

Estacion B1 Estacion B3 Estacion E1 Estaciéon E2 Estacion E3

T A T A T A T A T A
12.897 | 10.064

12.846 | 8.885
12.658 | 12.574 12.658 | 14.710 | 12.647 | 15.850

12.598 | 13.078
12430 | 5.059 | 12.463 | 3.438 | 12444 | 4.793 | 12.442 | 4.891 | 12.454 | 19.820
12.407 | 6.127 | 12.407 | 39.462
12.209 | 10.595| 12.162 | 2.000 | 12.183 | 3.174 | 12.182 | 14.771 | 12.175 | 11.964

11.997| 6.651 | 11.916 | 3.044 11.999 | 4.130 | 11.952 | 15.845
8.007 | 3.311 | 8.016 | 2.163 8.006 | 5.039 | 7.998 | 3.516
7.988 | 4076 | 7.980 | 2.700 7.992 | 4.036
6.271 | 10.061| 6.272 | 5594 | 6.272 | 860 | 6.270 | 9.570 | 6.275 | 8.027

6.265 | 6.844

6.215 | 15172 | 6.210 | 21.041| 6.205 | 18.181 | 6.212 | 13.737| 6.215 | 15.118
6.208 | 10.52 | 6.203 | 10.650
6.105 | 6.212 | 6.102 | 8.061 | 6.108 | 8.238 | 6.104 | 6.186 | 6.099 | 6.462

Tabla 4-22.

Dentro de la banda semidiurna, sélo en la estaciéon E3 aparecen claramente diferenciadas dos
componentes de periodos 12.897 y 12.846 horas y amplitud cercana al centimetro. Su existencia
se debe a que estas componentes, integradas en los grupos 2Ny (233.-236.) y u, (237.-23X.),
estdn fuertemente afectadas por modulaciones astronémicas de largo periodo, que no pueden
ser separadas a través del andlisis de los 321 dias de que consta esta serie de observacién.
En particular, la componente 2Ny estd afectada por modulaciones de periodos entre 18.613 y
91.311 dfas, asociadas a las variables (N, p, h, 2h, 4h). En el segundo grupo, la componente

astronémica 238.554 y el constituyente de aguas someras jiy, también conocido como 2M Sy,
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Figura 4-26: Espectro de potencia de los residuales obtenidos en la estacién E2: (a) espectro
completo, (b) componentes semidiurnas, (c) terciodiurnas y (d) cuartodiurnas.
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son los principales responsables de las modulaciones observadas.

En todas las estaciones, excepto B3 y E1, aparece una componente de amplitud superior
al centimetro, de periodo 12.658 horas. En la separacién en grupos del anélisis de marea, este
periodo fue considerado dentro del grupo Ny (243.-245.). An4lisis de marea sucesivos realizados
sobre intervalos de 180 dfas, desplazando la época central 7 dias, muestran variaciones del
orden del centimetro de esta componente, como consecuencia de su modulacién con otras ondas
incluidas en el grupo considerado para el andlisis. Al estar sometida a fuertes modulaciones de
origen astronémico, de periodos asociados a (N', p, 2h, 4h), es dificil de eliminar correctamente.

Mencién especial merece el siguiente grupo. Los periodos cercanos a 12.4 horas estén,
tedricamente, eliminados dentro de la banda de M (252.-258.), componente de mayor amplitud
de todas las detectadas en la zona. Ademés de las modulaciones astronémicas caracteristicas,
existen cuatro componentes no lineales dentro de este grupo, simétricas respecto a My dos a
dos, v que son M Ay y M Bs, por una parte, y MSKy y MKSy, por otra. Estas dos iltimas
son el resultado de la interaccién entre My, K9 v So, pero no se deducen de su suma, sino de
Ms + 59 — K9 v My — Ss + K3, respectivamente, y sus argumentos son 27 — 2h y 27 + 2h. Estos

armonicos también son resultado de la interaccién cuadritica entre My y S,

I = K" (Hyy, cos 21 + Hg,, cos 2h)?
=K’ (HZQ\/[Q cos? 21 4+ 2Hyy;, Hs,, cos 27 cos 2h + Hgsa cos? Qh)

1 1 1
= K" (Hi, + HE ) + EK”H@ cos 47 + 2K" Hyyp, Hs,, cos 27 cos 2h + éK”Hgsa cos4h
1 1

=K' (H}, + H. )+ EK”HZQWQ cos 41 + K" Hyy, Hg,, cos (21 — 2h)

1

2
+ K" Hpy,y Hsg,, cos (27 + 21h) + 5

K"HZ  cos2h

El resultado de esta interaccién es, de nuevo, un término constante, una componente de
argumento 47, coincidente de nuevo con My, otras dos componentes, simétricas respecto a
My, de argumentos 27 — 2h v 27 + 2h, MSKy y MK Sy y que modulan a My, con un periodo
de 182.621 dfas. La tiltima componente, de periodo 2h, es S.,.

Las componentes M Ay, M By, MSKy vy M K S5, a pesar de ser también separadas mediante
analisis minimos cuadrados, no pudieron ser eliminadas tras este proceso, como se justificard

més adelante.
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La componente de periodo 12.18 horas fue incluida, durante el proceso de obtencién del
modelo de marea ocednica, en el grupo de Ly (265.435-265.675), que presenta un factor de
amplitud ligeramente mayor que el de otras componentes semidiurnas. Puede ser consecuencia
de la combinacién de dos fenémenos: la presencia dentro del grupo de otros tres constituyentes
(265.555, 265.655, 265.665) de amplitud significativa y modulaciones astronémicas de periodos
8.847 anos y 182.621 dias, inducidas por las variables p y 2h, respectivamente. Su amplitud es

considerable, excepto en las estaciones B3 y El.

Finalmente, dentro del grupo de componentes semidiurnas, aparece un armonico significativo
de periodo cercano a 12 horas, que corresponde a la onda M SNy, de argumento 27+ 3s—2h+p;
es el resultado de las interacciones de Mo, Sy y Ny, modula a Ss con un periodo de 8.847
anos. Su amplitud es pequena, excepto en la estaciéon E3. Al respecto, ya senalamos que las
ondas consecuencia de interacciones no lineales entre arménicos puros de marea de especie par
presentan, generalmente, mayor amplitud que el resultado de interacciones donde el resultado
es de especie impar, excepto en el caso de tratarse de componentes solares, donde términos
atmosféricos y radiacionales de idéntica frecuencia se suman al newtoniano [286]. Tal es el caso
de S5, componente de amplitud generalmente despreciable en que no es posible determinar en
mareas terrestres, ya que sobre ellas la accién de variaciones térmicas y de presién se manifiestan

en menor medida.

La tnica componente terciodiurna que aparece en el andlisis de Fourier es S3, y su amplitud
no es excesivamente grande. Este resultado es el que cabria esperar, ya que algunas componentes

terciodiurnas ya fueron eliminadas mediante el andlisis de marea.

En las componentes cuartodiurnas encontramos los resultados més interesantes, ya que estas
componentes no fueron consideradas durante la etapa anterior. La primera componente que
aparece es la de periodo 12.207 horas, o velocidad angular 57.407 °/h, coincidente con la de
M Ny, de argumento 47 — (s —p), v que es el resultado de la interaccién de My y Ny. Las
componentes de mayor amplitud en la zona son My, So v Ng, por lo que parece razonable que
las interacciones entre ellas sean también importantes. La componente de periodo 6.215 horas
es My, componente cuartodiurna lunar principal, de argumento 47. Finalmente, el andlisis de
Fourier ha hecho posible detectar la componente generada por My y So, M Sy, con argumento

47 4+ 2 (s — h). El resto de componentes cuartodiurnas o de periodo menor, resultado de las
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interacciones no lineales, no han podido ser detectadas mediante anélisis de Fourier, debido a
que pueden ser encubiertas por las componentes de mayor amplitud dentro de la especie, dada

la baja resolucién de este tipo de anélisis.

Periodo Amplitud Periodo Amplitud
12.926 11.708 12.952 12.165
12.889 11.923 12.863 15.437

12.775 20.099

12.731 10.749

12.688 21.921

12.636 16.515 12.560 20.720

12.565 10.718 12.518 22.501

12.461 16.212 12.477 31.062

12.427 25.803 12.435 79.062

12.393 20.583 12.394 56.138

12.359 14.220 12.353 31.719

12.313 20.331

12.272 19.675

12.029 16.093 12.035 19.693

11.997 5.111 11.997 17.669

11.966 17.429 11.959 12.523

11.952 12.625

6.274 7.544 6.270 8.981
6.265 6.105

6.213 17.124 6.218 8.933

6.205 10.706 6.207 15.059

6.104 9.957 6.106 7.874

4.165 8.050 4.168 11.489

4,142 11.807 4.140 21.099
4.139 12.157

4,093 18.385 4,095 16.697

Tabla 4-23.

Este proceso se ha repetido en la estacién secundaria de Santander a fin de contrastar, como
va hemos indicado, la dependencia de las interacciones no lineales de la posicién geogrifica y de
las caracterfsticas batimétricas regionales. Debido a que la estacién de Santander cuenta con
dos grandes bloques de observaciones continuas, el primero del 1 de enero al 30 de septiembre de
1988, v el segundo del 1 de octubre de 1988 al 2 de enero de 1990, y a la imposibilidad de obtener
el espectro de Fourier de observaciones con interrupciones, se han realizado sendos anélisis a
los dos periodos de observacién, lo que permite contrastar la dependencia temporal de las inter-
acciones (tabla 4-23, primera y segunda columna respectivamente). Los resultados del andlisis

de Fourier se muestran en la figura 4-27, donde la amplitud estd expresada en milfmetros y los
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periodos en horas. En ellos se aprecia una amplificacién general de las distintas componentes
respecto a las estaciones del Puerto del Musel, consecuencia de la morfologia del emplazamien-

to. Los resultados ponen de manifiesto, por una parte, las fuertes diferencias que existen en las

80 — 80 —
12.427
70 |- 70
60 [~ 60 -
50 50 |-
IS s
£ £
5 40 | S 40 |-
2 =2
= s
e e
< 30 |- < 30|
12.427
4.140
20 - 6213 4093

11,278 5,639 3,759 2,819 2,256 9,358 4,679 3,119 2,339

Periodo (horas) Periodo (horas)

Figura 4-27: Espectro de potencia de los residuales. Estaciéon de Santander.

amplitudes obtenidas en algunas frecuencias, caracterizadas por una amplificacién general en
el segundo intervalo de observacién. Esto es especialmente importante en los periodos cercanos
a MSKy, MAy, M By y MKS,, debido a que al eliminarse el grupo de Ms se eliminé también
parte de la modulacién que ocasionan los armdnicos anteriores en el grupo, estando el efecto de
la misma menos apodizado en el segundo periodo de observaciones. Esto es consecuencia del
procedimiento de anélisis y separacién en grupos, asi como del lfmite impuesto por el periodo
de observacién, que no permite una separacién més fina. Por otra parte, las componentes sex-

todiurnas presentan una amplitud considerable en los periodos de 4.168, 4.140 y 4.095 horas,
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correspondientes a 2M Ng, Mg v 2M Kg v 2M Sg, respectivamente. Este hecho no ocurria en las
estaciones del Puerto del Musel; estas diferencias estdn ocasionadas por la importancia de la
batimetrfa regional en la generaciéon de arménicos compuestos. Respecto a estas componentes,
diremos que 2M N esté originada por la interaccién cibica de My v Ny, Mg por My y 2M Kg

v 2M Sg por la interaccién también cibica de My y Ko v Ms v Se, respectivamente.

Una vez estudiado el contenido de la senal remanente tras la apodizacién de los consti-
tuyentes principales, hemos procedido, en una segunda etapa, a efectuar su anédlisis arménico
mediante la aplicacién de filtros numéricos construidos por técnicas minimos cuadrados (A.P.
Venedikov, programa NSV98). Este método posee numerosas ventajas frente al anélisis espec-
tral, una vez que se han determinado las frecuencias de las componentes. Aunque también
posee sus limitaciones, destaca por admitir cualquier longitud de registro, aunque existan in-
terrupciones siendo, por lo tanto, mayor su poder discriminante. Ademds de ser selectivo, los
fenémenos transitorios son eliminados. Finalmente, en frecuencias de mareas, proporciona fac-
tores de amplitud y desfasajes respecto a la marea de equilibrio, determinada a partir de los
potenciales modificados al efecto, de los subarménicos y arménicos compuestos detectados en
la primera etapa del proceso (tablas 4-24 y 4-25). Mediante esta técnica [291] y con una sepa-
racién en grupos que considera solamente el arménico puro, fueron obtenidos los resultados que
se presentan en la tabla 4-24. En ella, la amplitud estimada y el error cuadratico medio (e.q.m.)
estdn dados en milimetros. Fin estos resultados destacamos el error cuadratico medio obtenido
en la determinacién, que hace que gran parte de las componentes armdénicas resulten significati-
vas, a pesar de presentar amplitudes por debajo de la precisién de las observaciones. La validez
de esta determinacién ha sido comprobada mediante el estudio de la variabilidad temporal de
los pardmetros arménicos de las ondas correspondientes, que debe permanecer estable [291], lo
que se ha basado, en este caso, en un andlisis de 180 dfas, desplazando la época central 7 dias.
Este procedimiento se ha realizado iterativamente para cada uno de los arménicos anteriores,
en cada una de las estaciones, intentando distinguir una interaccién real de cudndo lo que se
observa es la “traza” que ha dejado, como consecuencia de la modulacién que ocasionan. En
general, las componentes cuartodiurnas son las tinicas que presentan poca variabilidad, espe-
cialmente M Ny y My, que son las de mayor amplitud (figura 4-28). Este hecho es evidente

a partir de la media pu, la desviacién tipica o, el coeficiente de variacién (en porcentaje) y la
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Componente Estacion B1 Estacion B3 Estacion E1 Estacion E2 Estacion E3 Santander
Arg. n | Onda A egm A egm A egm A egm A egm A egm
147-147| 1 |MP1 1.476 192 1.918 214 2.247 .265 675 .083| 1.692 20| 2979| 1110
183-183| 1 |SO1 1.681| .191| .587| .213| 1.872| .264| .495| .082| 1.201 20| 1.502| 1.106
237-237| 1 |MU2 1270 .199| 2319| .179| .455| .261| 3.884| .162| 9.376| 1.53| 2.130| 4.239
253-253| 2 |MSK2 | 7.498| .187| 3.486| .214| 1.928| .264| 2.527| .152|40.608| 1.43]|28.077| 3.922
254-254| 2 |MA2 |13.106| .188| .302| .211| 5.073| .263| 7.538| .152|39.685| 1.47|39.173| 3.934
256-256 | 3 |MB2 3.070| .163| .290| .182] 3.754| .231| 2.910| .132|37.313| 1.27{19.809| 3.402
257-257| 2 |[MKS2 | 2214 192 2.048 218 1.417 271 1.622 156 | 42.701 147]28.511| 4.012
283-283| 1 [MSN2| 1160| .179| .860| .160| 1.765| .233| .508| .145|10.193| 1.37| 6.866| 3.798
201-291| 1 |2SsM2 | 1.113| .182| 1.444| .163| 2625| .236| 1.632| .148|10.490| 1.39| 1.510| 3.861
345-345| 2 |[MO3 1.162 092| 1.176 132 1.061 145 219 .058| 1.675 A3 1.229 a77
363-363| 1 |SO3 1475| .090| .728| .129| .182| .142| .702| .056| .404 JA3| 607 754
355-355| 4 (M3 79| .093| .867| .135| .799| .150| .187| .058| .771 13| .893| .819
365-365| 1 |MK3 1504| .089| 1.052| .128| 1.776| .140| .681| .056| .706 13| 2.090| .751
382-382| 1 [S3 2236| .086| 1.717| .124| 1.382| .135| 1.064| .054| 1.495 A2 2.506| 744
445-445| 2 |[MN4 |10.882| .064|10.913| .107| 8.782| .114|10.463| .135| 8.898 11]10.047| 651
455-455| 2 M4 19.661| .060(20.777| .099| 1.509| .117(20.262| .115|20.342 1120254 .640
463-463| 1 [SN4 587| .057| .745| .094| 1.133| .107| .805| .131| 1.395 10| 2.149| .605
473-473| 1 |[MHA 6.007| .054| 7.570| .090| 7.003| .103| 6.504| .127| 6.105 10| 10.604 | .582
475-475| 2 |MK4 1408 .054| 2.419| .074| 2234| .079| 1.941| .095| 1.914 07| 1.881| .404
491-491| 1 (A 619| .052| 1.286| .087| .499| .099| .337| .128| .642 09| 2.308| .555
555-555| 1 |M5 0597| .047| .991| .096| .1198| .0915| .219, .251| .983| .080| .9596| .5144
565-565| 1 [2MK5 | 4124| .043| .906| .089| .4754| .0848| .577| .233| .887| .074|1.1845| .4768

5X0-5X0| 1 |[S5 7735| .038| 419| .078] .2542| .0751| .599| .205| .548| .066|1.7033| .4272
645-645| 1 [2MN6 | 2.406| .327| 1.933| .707|22474| .9915| 1.362| .277| 2214| .506|6.8756| .9130
655-655| 1 (M6 3.873| .291| 2939| .629]3.0284| .8818| 3.471| .246| 2.953| .449|14.142| .8092
673-673| 1 |2MS6 | 1509| .248| 1.828| .536|1.0497| .7529| 1.171| .210| 1.688| .389|15.222| .6898
675-675| 1 [2MK®6 950| .245| 1546| .530|1.7777| .7446| .709| .208| 1.192| .385|6.5056| .6829
691-691| 1 |2SM6 979| .225| 1.058| .487]1.1969| .6848| .509| .191| .602| .354|3.6549| .6280
693-693| 1 |MSK6 535| .224| 1.052| .485|1.3483| .6819| .629| .190| .191| .352|3.8173| .6250
6IA-6IA| 1 |S6 1.235| .216| 1.286| .469|1.4598| .6549| .703| .185| .320| .336]1.2350| .6043
Tabla 4-24.
Componente 0 o Coef. var. | Var. rel.
MSKy 76.74 | 7.06 9.21 241
M Ay 126.35 | 11.88 9.40 2.47
M By 228.91 [ 21.88 9.60 2.37
MKSy 70.95 | 6.76 9.52 2.36
M Ny 1392.34 | 59.59 4.28 1.35
My 1678.77 | 33.19 1.98 0.61
Tabla 4-25.
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variacién méxima relativa obtenidos para las distintas componentes (tabla 4-25); los valores de
las ondas cuartodiurnas son mucho menores (a pesar de ser mayor el factor de amplificacién
normalizado) que los correspondientes de las semidiurnas. Especialmente, destacan los valores
de My, lo que indica que las variaciones son, generalmente, bastante suaves, a pesar de que
indican modificaciones inducidas por otros efectos. Consecuentemente, las dos componentes

principales cuartodiurnas pueden ser correctamente determinadas.

Las componentes diurnas determinadas presentan amplitudes muy similares y, en todos los
casos, significativas, aunque muy por debajo del nivel de precisién de las observaciones. Sin
embargo, el estudio de su variabilidad temporal ha permitido establecer que no estdn correcta-
mente determinadas, debido principalmente a su pequenia amplitud y a que fueron incluidas en
los grupos separados durante el anélisis principal de marea, en parte ante la imposibilidad de

su discriminacién de otras componentes.

Respecto a las componentes semidiurnas, en la tabla anterior se puede apreciar que el efecto
de MSKy, M Ay, M Byy MKS, fue eliminado en etapas anteriores en su mayoria, excepto en k3
vy Santander. Senalamos que en la divisién en grupos utilizada para el anslisis, en M Ay fueron
incluidas las componentes de argumento 27 — h como 27 — h+ps y lo mismo se hizo con el grupo
de M By. La causa de este hecho reside en varios factores. En primer lugar, estos armdénicos
estdn asociados, al ser simétricos respecto a Ms. Por otra parte, en las estaciones donde estas
componentes tienen mayor amplitud, todas las componentes semidiurnas poseen una desviacién
tipica mayor que la de otras bandas de frecuencia, asociada al mayor error en el andlisis global de
la serie de observacién obtenido en estas frecuencias. Y, ademads, estas componentes ya fueron
integradas en el grupo de My, y asi apodizadas, por lo que no pueden ser consideradas como
componentes ‘reales”, sino simplemente “restos” de M. Este hecho ha sido contrastado con
el estudio de la variabilidad temporal de la amplitud de las componentes semidiurnas, que es
considerable y bastante irregular, como se puede observar en la figura 4-28, donde se representa
la variabilidad de distintos armdénicos compuestos en Santander. Se puede apreciar que las
variaciones del factor de amplitud (normalizado) son muy similares para MSKe, M As, M B
v M KJSy, lo que hace suponer que lo que se representa es la traza de distintas componentes
de un grupo cuya amplitud principal (Ms) ya ha sido eliminada. Consecuentemente, estas

componentes no han sido eliminadas, al sospechar que este proceso introdujera més ruido en
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Figura 4-28: Factor de amplitud de las componentes cuartodiurnas y semidiurnas.
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la senal mareografica que la precisién que se podia conseguir, lo que fue también confirmado
por lo resultados de la importante amplitud obtenida en el anélisis para estos arménicos tras
su “tedrica” eliminacién. En la tabla 4-26 se presenta, para Santander, la amplitud A, la fase
G, la amplitud A, v e.q.m tras la eliminacién de estos armdénicos semidiurnos, asi como de
las dos componentes sextodiurnas de mayor amplitud. Ademads, se ha tabulado la amplitud
que hemos denominado residual y que corresponde a la obtenida por anélisis de Fourier tras la
eliminacién. Todas las amplitudes estdn en milimetros. Como se puede observar, el espectro
de potencias muestra amplitudes residuales considerables. Ademéds, un anslisis de marea que
contempla el grupo M, realizado a los residuales que se obtendrian tras la eliminacién da
como resultado amplitud del orden la suma de las amplitudes respectivas, por lo que no se
puede considerar correcta la eliminacién de estos armonicos compuestos. Su efecto puede ser

eliminado si se aumenta la longitud de la serie disponible y puedan discriminarse los arménicos

correspondientes.
Componente MSK, MA, MB, MKS, Mg 2MS
Andlisis A 28.077 39.173 19.809 28.511 14.141 15.222
aménico| G 20 2020 107° 2830 2420 158°
Ae 0.240 0.035 3.124 1.349 0.1162 0.9753
egqm 4.437 4.466 3.862 4539 1.0541 0.9040
Ampl. res. Four. 29.433 19.189 9.568 28.919 7.323 8.899

Tabla 4-26.

Por otra parte, en la estacién de Santander destacan las componentes sextodiurnas, como ya
fue anticipado por el Anslisis de Fourier. Por ejemplo, supongamos que los efectos interactivos

estdn relacionados por el cubo de la elevacion, estando sélo presente la onda My
1
K" (Hp, cos 27)° = K" Hy,, cos® 2r = K" Hy,, Z[COS 67 + 3 cos 27|

donde K" es la constante de proporcionalidad para una interaccién ciibica. En este caso,
el resultado muestra 2 términos lineales: una componente de argumento 27, que modifica la
amplitud de la onda Ay y otra de argumento 67, llamada Mg. Ademds de esta componente

destaca 2M Sg, de argumento 67 + 2s — 2k, que es consecuencia de la interaccién cibica de Mo
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y 59

I = K" [Hyy, cos 27 + Hg, cos (21 + 25 — 2h)]°
= K"'[H};, cos® 2T + 3H3;, Hs, cos® 21 cos2 (1 + s — h)
+ 3H, HE cos 27 cos? 2(1 + s — h) + HS, cos® 2 (7 + s — h)]

1 3 3
= K" [ZH%b cos 67 + ZH%/[Q cos 27 + §H]2\42H52 cos2(1T+s—h)

3 3
+ EH]Q\42HSQ cosdr cos2(t +s—h) + EHJ\@Hg2 cos 27
3 1 3
+ EHJ\@H%2 cos2t cosd (T +s—h)+ ZH§2 cos6 (T +s—h)+ Zng cos2 (1 + s — h)]

De esta interaccién también resultan amplificaciones de My, Mg, So v Sg. Adicionalmente, se
generan nuevamente los arménicos semidiurnos uh y 2M Sy, y el término sextodiurno 25 M.
A pesar de las amplitudes significativas de Mg y 25 Mg, repitiendo el proceso seguido para
las componentes semidiurnas, se ha establecido que la eliminacién de estas componentes no es
completa. Consecuentemente no han sido apodizadas, ya que podria introducirse ruido en la

senal observada.

En sfntesis, la eliminacién se ha realizado segiin un procedimiento iterativo de eliminacién
v contrastacién de la misma mediante métodos de anélisis, basado tanto en programas de
software que hemos desarrollado para este fin como en métodos de andlisis estdndar. Sdlo
se han eliminado las componentes cuartodiurnas, de las que se comprobé la estabilidad en el
tiempo, ya que la eliminacién del resto, a pesar de resultar significativas, podria introducir mas

ruido en la determinacién del nivel medio.

Las componentes eliminadas, con su amplitud A y desfasaje G con respecto a la marea
de equilibrio en Greenwich, se pueden observar en la tabla 4-27. Asf mismo, se presentan las
amplitudes obtenidas por andlisis arménico tras la eliminacién, A., junto con la desviacién
tipica de la determinacién. Como se puede observar, estos tltimos valores son del orden de la
décima de milfmetro, por lo que se puede concluir que la eliminacién de los arménicos resultado
de interacciones no lineales entre arménicos principales se ha llevado a cabo, tras el estudio de
su viabilidad, de forma precisa. A la vez, se han apodizado ondas que suponian una aportacién

al nivel medio de 3 centimetros, por lo que se consigue una ganancia considerable de precisién
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en la determinacién al finalizar este proceso.

MN4 M4 MA

Bl A 10.882 19.661 6.007
G 92° 191° 133

Ae 0.347 0.253 0.212

egm 0.066 0.059 0.04

B3 A 10.913 20.777 7.570
G 93° 192° 126°

Ae 0.369 0.066 0.211

egm 0.774 0.713 0.648

E1l A 8.782 21.509 7.003
G 97° 190° 143°

Ae 0.320 0.122 0.122

egm 0.677 0.644 0.590

E2 A 10.463 20.262 6.504
G 91° 191° 130°

Ae 0.238 0.250 0.329

egm 0.048 0.044 0.040

E3 A 8.898 20.342 6.105
G 100° 191° 133

Ae 0.561 0.681 0.698

egm 0.662 0.635 0.590

Santander A 10.047 20.2%4 10.604
G 124° 221° 182°

Ae 1.040 0.238 0.102

egm 0.677 0.665 0.605

Tabla 4-27: Armdnicos resultado de interacciones no lineales eliminados.

Otro objetivo del presente estudio de las interacciones no lineales es determinar la depen-
dencia del factor K de la frecuencia de los armdnicos. Por este motivo los hemos estimado
empiricamente para las componentes de mayor amplitud. En M Ay y M By el factor determina-
do es el factor multiplicado por la amplitud de S, ya que esta no se conoce; de la misma manera,
el factor determinado para MSKy y MK Sy es el factor multiplicado por la amplitud de S,.
Los resultados se muestran en la tabla 4-28. En ella, se puede observar que el factor empirico de
los diversos armoénicos es muy similar en las seis estaciones, asi como que la dependencia de los
factores de la frecuencia. Esta dependencia se pone claramente de manifiesto en la figura 4-29.
En la parte superior de la figura destaca el factor de las componentes MSKy, M Ay, MBy v
MK Sy, lo que resulta artificial, ya que de estas componentes en realidad no se ha representado

su factor K, sino este factor multiplicado por la amplitud de S,. Ademds, como hemos visto
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anteriormente, los resultados obtenidos para estas ondas pueden ser considerados éptimos, a
pesar de que su efecto ya fue, en gran medida, eliminado al ser considerados dentro de Mo
durante el andlisis de marea. Respecto a las componentes cuartodiurnas, en la figura 4-29b se
muestra claramente que las variaciones del factor K son similares en las distintas estaciones, si

bien en Santander son mayores, generalmente, que en las estaciones del Puerto del Musel.

Componente Bl B3 E1l E2 E3 Santander

MU2 .0000021 .0000039 .0000007 .0000064 .0000159 .0000039
MSK2 .0567850 .0265188 .0145618 .0191249 .3094278 .2182569
MA2 .0992563 .0022974 .0383154 .0570492 .3023946 .3045117
MB2 .0232502 .0022061 .0283533 .0220235 .2843203 .1539855
MKS2 0167674 .0155796 .0107023 .0122756 .3253762 .2216306
25M2 .0000052 .0000068 .0000123 .0000078 .0000512 .0000081
MO3 .0000130 .0000209 .0000122 .0000025 .0000186 .0000166
MK3 .0000163 .0000078 .0000192 .0000009 .0000079 .0000240
MN4 .0031410 .0032550 .0025940 .0029440 .0027486 .0029389
SN4 .0004833 .0006297 .0009550 .0006494 .0012394 .0018351
M4 .0009827 0012414 .0011399 .0010681 .0010195 .0018707
MK4 .0008162 .0013937 .0012566 .0011451 .0011377 .0011310
2MK5 .0000046 .0000113 .0000055 .0000064 .0000098 .0000160
2M 6 .0000025 .0000030 .0000017 .0000019 .0000029 .0000278
2SM6 .0000046 .0000050 .0000056 .0000024 .0000029 .0000195

Tabla 4-28.

Finalmente, hemos procedido a la eliminacién de las interacciones no lineales entre arménicos
de marea. En la figura 4-30 se muestra el nivel medio obtenido en Gijén y Santander al finalizar
esta etapa. Senalamos que el principal logro de la eliminacién de las interacciones no lineales
estd en la precisién superior a los 3 centimetros que se consigue respecto a la etapa anterior,
asi como en la posibilidad de mejorar la precisiéon con la que se va a determinar el factor
empfirico que utilizaremos en la eliminacién del efecto barométrico inverso, al haberse eliminado
componentes periddicas que podian originar una distorsién de este factor. Ademds, a lo largo
del estudio realizado a partir de las interacciones no lineales se ha podido mostrar la validez en
la determinacién de componentes, cuya amplitud se encuentra por debajo del nivel de precisién
de las observaciones, asi como por la sustancial mejora en la determinacién del nivel medio

introducida con esta eliminacién.
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Figura 4-30: Nivel medio obtenido en las cinco estaciones de Gijén y en Santander tras la
eliminacién de constituyentes puros de mareas e interacciones no lineales.
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4.9 Constantes no armdnicas

Una vez determinado el modelo de marea y el efecto de las interacciones no lineales, hemos
procedido a obtener un conjunto de pardmetros, denominados de forma genérica “constantes
no armoénicas”, como son el régimen de marea, la Unidad de Altura, el Establecimiento del
Puerto, las edades de la marea diurna y semidiurna o la edad de la paralaje, que constituyen
importantes indices de la respuesta del océano. Sus valores han sido obtenidos para el Atldntico
Norte, regién en la que estdn emplazadas las estaciones a las que se aplica la metodologia de-
sarrollada a lo largo de esta memoria. Con este estudio trataremos, en particular, de analizar la
distribucion espacial de aquellas constantes no arménicas que puedan proporcionar informacién
relevante sobre las modulaciones producidas por ondas de largo periodo sobre las bandas diurna
vy semidiurna. Los modelos de distribucién espacial, construidos empiricamente sobre la base de
observaciones costeras y peldgicas, han sido comparados con los obtenidos a partir de diversos
modelos de marea de la zona.

Dado que para el trabajo que nos proponiamos era necesario recolectar y unificar informacién
de muy diversas fuentes, hemos optimizado, en primer lugar, la base de datos mareograficos
BAMAG, que en su nueva versién es designada BAMAGO1. Una descripcién detallada de su
diseno original, estructura légica y sucesivas actualizaciones puede ser encontrada en C. de Toro,
1989; R. Vieira et al., 1992; C. de Toro et al., 1993, 1994, 1995 [290, 318, 293, 294, 295]. El
conjunto de programas que conformaban esta base ha sido modificado, a fin de incluir el cdlculo
de aquellos pardmetros que, siendo necesarios, no eran considerados y facilitar, al mismo tiempo,
el acceso a la nueva informacién. Ademds, se han elaborado nuevos programas destinados a
la incorporacién de constantes peldgicas procedentes del IAPSO (International Association for
the Physical Science of the Ocean). La estructura actual puede verse en la figura 4-31, donde
un doble recuadro indica la actualizacién que hemos llevado a cabo. Como se puede apreciar,
el banco de datos estd compuesto por 10 ficheros fuente, que son transformados mediante el

programa UNIMO1. Sobre las opciones iniciales, que permitian
e unificar las unidades de medida adoptadas por los diferentes organismos,
e proporcionar el huso horario, el intervalo y la época central de observacion,
e informar sobre el método de anilisis utilizado en la obtencién de las amplitudes y des-

252



ENTRADA DE INFORMACION

Ficheros: BAMAG TERMINAL " LECIAPSO
Nuevas estaciones Modificacion estaciones
ENDIF Obs. pelagicas
Obs. costeras
FICHEROS REGIONALES
PRFA CPIA CAFA INSA CFRA
ESGI ESME NAME FIYA ELAM
VANG BAMAG UNIMOL |
BAMAGO1
SAEDIF SANIM SAMAR

Figura 4-31: Estructura de la base de datos BAMAGO1.
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fasajes de cada uno de los constituyentes incluidos en el banco (hasta un méximo de

61),

e transformar los diferentes desfasajes observados mediante las relaciones

Gi(¢,N) = ¢ —f
ki(9,N) = Gi(¢,\)+mA=¢l —¢F

donde

o fase tedrica en Greenwich,

gof-z, gof fase tedrica y observada en el punto de observacion,

G es el desfasaje de la marea parcial ocednica respecto a la marea de
equilibrio en Greenwich,

k; el desfasaje de la marea parcial ocednica respecto a la marea de
equilibrio en el punto de observacién,

G el desfasaje respecto a la marea de equilibrio en Greenwich cuando

el tiempo de observacién estd expresado en tiempo de zona,

m la especie de marea,
w; la velocidad angular horaria del arménico considerado,
S huso horario,

e determinar el régimen predominante de marea, la Unidad de Altura y Establecimiento

del Puerto,
se suman ahora las determinaciones de

e los términos constantes de marea My y Sp, determinados segun la ecuacién (4.4),

e las edades de la marea y de la paralaje, que serdn tratadas en detalle en las préximas

secciones.

Una vez ampliados los limites geogréficos v recabada la informacion, la actualizaciéon de

las estaciones se ha realizado mediante los programas ENDIF (incluye y modifica estaciones
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costeras) y LECIAPSO (incorporacién de nuevas estaciones peldgicas), desarrollado al efecto.
De esta forma, disponemos en la actualidad de 494 estaciones, de las cuales 282 son costeras y
212 de profundidad. Un gran avance, teniendo en cuenta las 291 que formaban parte del banco
inicial. En la tabla 4-29 puede verse la ampliacién realizada, que afecta especialmente a las
estaciones peldgicas y francesas, britdnicas, irlandesas y holandesas. por otra parte, en la tabla
4-30 se presenta la informacién contenida en BAMAGO1 para la estacién E2, como ejemplo del

formato de los ficheros y la informacién almacenada para cada estacién.

Nombre | Ntimero de estaciones Descripcién

fichero | BAMAG | BAMAGO1 de los ficheros

PRFA 53 210 | Constantes peldgicas. Atléantico Norte

CPIA 48 48 | Estaciones costeras en la costa atldntica de la Peninsula
Ibérica

CAFA 14 14 | Estaciones costeras en la costa atldntica africana

INSA 29 29 | Iistaciones atldnticas insulares

CFRA 22 68 | Estaciones costeras francesas, britdnicas, irlandesas y
holandesas

ESGI 20 20 | Estrecho de Gibraltar

ESME 7 7 | Estaciones espanolas en el Mediterrdneo

NAME 20 20 | Costa africana mediterrdnea: desde el Estrecho de
Gibraltar a la frontera turco-siria, incluyendo estaciones
espanolas

FIYA 66 66 | Estaciones costeras mediterrdneas de Francia, Ménaco,
Repiiblicas Bélcdnicas y Albania

ELAM 12 12 | Maredgrafos griegos y de la costa mediterrdnea de Asia
Menor y Mar Negro

Tabla 4-29.
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11017 Gl JON ( ESTACI ON E2)

S| TUACI ON:
CODI GO 11.1.1111.102
REGI ON ATLANTI CO NE.
SUBREG ON LI TORAL CANTABRI CO ESPANOL.
EMPLAZAM ENTO PUERTO DEL MUSEL. ENSANCHE DEL MUELLE NORTE.
PCSI CI ON GEOGRAFI CA LA= 43 34.2 N LO= 5 42.0 W SLPE=-1. S=0
BATI METRI A PR= 8.0 M SON= M
OBSERVACI ON:
EPOCA Y DURACI ON E=19920217 1=19910123-19940140 CE=20 ND= 919.0
TI PO TO=1 COSTERO
MODO SENSOR DE PRESI ON DE FONDO
ORGANI SMO RESPONSABLE JUNTA DEL PUERTO DE G JON
RED O PERFI L MAR CANTABRI CO
ANALI SI S:
ESCALA DE TI EMPO TZO= 0 (TIEMPO UNI VERSAL)

UNI DADES DE AMPLI TUD CMH= 1 ( CENTI METROS)
UNI DADES DE DESFASAJE GRF= 1 (GRADOS)

NO DE DI AS UTIL NDU= 897. 00
METODO EMPLEADO ANALI SI'S ARMONI CO. M NI MOS CUADRADGS. FI LTROS DE A. P. VENEDI KOV.

I NDI CES DE LA RESPUESTA DEL OCEANO
REGI MEN DE MAREA .08 SEM DI URNA
EDAD DE LA MAREA DI URNA -9.63 DI AS
EDAD DE LA MAREA SEM DI URNA 1.33 DI AS
EDAD DE LA PARALAJE 1.74 DI AS

CONSTANTES NO ARMONI CAS:

NI VEL MEDI O Z0= 238.26 CM  NC= 13 B SP.
S0= 374.68 CM

UNI DAD DE ALTURA UA= 198.55 CM

ESTABL. DEL PUERTO EP= 02 H 51 M

CONSTANTES ARMONI CAS:

COVPONENTE H(CM  G(GR) K(GR) GS(GR) COVMPONENTE H(CM  G(GR) K(GR) GS(GR)
0 MOSO -5.68 21 LDA1O1=THE1 .07 76.66 70.96 76.66
1 SA 7.80 177.70 177.70 177.70 22 J1 .36  94.68 88.98 94.68
2 SSA 3.90 47.80 47.80 47.80 23 sol .14 38.19 32.49 38.19
4 M 16.95 179.27 179.27 179.27 24 o0l .17 234.27 228.57 234.27
5 MSF 9.03 276.62 276.62 276.62 25 2KQl=NU1 .08 150.80 145.10 150.80
7 2Q1 .40 228.22 222.52 228.22 26 MNS2=EPS| L2 .83 37.01 25.61 37.01
8 SI Gl=NUJ1 .40 232.54 226.84 232.54 27 2N2 3.90 49.15 37.75 49.15
9 QL 1.92 271.37 265.67 271.37 28 2M52=MJ2 4.79 52.29 40.89 52.29
10 RHOL=NUK1 .43 265.37 259.67 265.37 29 N2 27.14 68.95 57.55 68.95
11 01 6.95 323.32 317.62 323.32 30 NU2 5.55 73.35 61.95 73.35
12 MP1=TAUL .24 62.37 56.67 62.37 31 M 132.14 91.64 80.24 91.64
13 NOL=ML .81 340.75 335.05 340.75 32 LAD2 .89 65.86 54.46 65.86
14 LP1=CHI 1 .18  13.61 7.91  13.61 33 L2 3.96 86.46 75.06 86.46
15 TK1=PI1 .15 56.58 50.88 56.58 34 T2 2.62 112.95 101.55 112.95
16 P1 2.23 56.69 50.99 56.69 35 S2 46.13 123.97 112.57 123.97
17 s1 .81 202.05 196.35 202.05 37 K2 12.80 121.54 110.14 121.54
18 K1 6.84 68.97 63.27 68.97 38 KJ2=ETA2 .54 166.39 154.99 166. 39
19 RP1=PSI 1 .27 80.48 74.78  80.48 39 MOB=2MK3 .35 332.68 315.58 332.68

20 KP1=PHI 1 .10 79.57 73.87 79.57 40 M3 1.21 325.85 308.75 325.85

Tabla 4-30. Las componentes de largo periodo (Sa, Ssa) ¥ (Mm, Msy) han sido determinadas
por el IHMC y el TEO, respectivamente [96, 139].

De esta forma, disponemos para nuestro trabajo de informacién sobre constantes arménicas
v no arménicas, distribuidas de forma bastante regular sobre la superficie ocednica, como puede

apreciarse en la figura 4-32, a la que se accede a través de los programas de aplicacién SAEDIF,

SANIM y SAMAR.

256



4.9.1 Régimen de mareas

El carédcter de las mareas, nombre que también designa el régimen predominante, se determina a
partir de la amplitud real estimada mediante anélisis de los dos arménicos principales diurnos:
la componente declinacional K7 y la onda lunar diurna principal Oq, y los dos semidiurnos:
onda lunar principal My y onda solar principal Ss. Hay que senalar que la componente K;
estd formada por las ondas diurnas principales declinacionales lunar y solar Ky, v K, dos
componentes de diferente amplitud tedrica y fases 7+ s y t + h, por lo que al poseer idéntica
frecuencia es imposible su separacién a través del andlisis numérico de las observaciones. El
cardcter de las mareas varfa tanto con la posicién geogréfica (¢, A) como con las caracteristicas
geométricas y morfolégicas del emplazamiento. Esto es debido, principalmente, a que en zonas
costeras es necesario, en muchos casos, tener en cuenta otros pardmetros para determinar la
respuesta del océano a las fuerzas de marea, como la friccién o la fuerza de Coriolis: el efecto de la
friccién aumenta al incrementarse la amplitud, aumentando ademas el periodo de las oscilaciones

libres y apareciendo fenémenos de resonancia. El régimen de marea estd determinado por [163]

H H
_ Ho, 7K, (4.9)
Hs, + Hu,
segun la siguiente clasificacion:
R <025 Semidiurno, con pleamares y bajamares muy similares.

0.25 < R < 1.5 Semidiurno, produciéndose dos pleamares y dos bajamares
de diferente altura.

1.5 <R «<3.0 Mixto, se producen dos pleamares y dos bajamares o una
pleamar y una bajamar.

30< R Diurno, con una pleamar y una bajamar cada dfa.

Existen autores que prefieren utilizar la denominacién dada por Dietrich en 1963 y llamar al
cociente anterior niimero de forma F' [110, 101]. Segtin esta clasificacién, la marea es semidiurna
si F' € [0,0.25], mixta si F' € (0.25, 3] y diurna si F' > 3. Godin sugiere que el intervalo maximo
de tiempo At en el que se puede suponer que existe como mucho un médximo es 3 horas si el
régimen es semidiurno, 0.5 horas si es mixto y 6 horas si es diurno [110, 101]. Sin embargo,

puntualiza que la marea mixta puede tener extremos maés cercanos a 0.5 horas, si bien para
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efectos préicticos basta con detectar uno de ellos.

Nos gustarfa senalar que en la expresién (4.9) se han seleccionado las componentes que
tienen, generalmente, mayor amplitud. Fn la banda semidiurna se han elegido una componente
lunar y otra solar y en la diurna una lunar y otra de origen tanto lunar como solar. Por tanto,
la eleccién de la onda K7, suma de una componente de origen lunar y otra de origen solar, con
la misma frecuencia, se debe a su amplitud.

En el caso particular del Puerto del Musel, el cardcter es claramente semidiurno, ya que se

han obtenido los siguientes resultados en las diferentes estaciones

Estacion | E1 E2 E3 B1 B3 Santander
R 0.0774 |1 0.0775 | 0.0780 | 0.0773 | 0.0773 | 0.0754

En Santander, el régimen es, asi mismo, semidiurno, aunque el valor de R es ligeramente
superior debido a que la amplitud de My es menor que en las estaciones del Puerto del Musel.
Segun los valores obtenidos, la amplitud de las dos pleamares y bajamares es muy similar, lo
que concuerda con las observaciones. El factor de amplificacién, divisién del factor de amplitud
de las componentes lunares principales semidiurnas y diurnas, es del orden de 14.5 en todas las
estaciones.

Esta determinacién del régimen de mareas ha sido generalizada a la regién del Atldntico
Norte, en orden a intentar buscar una relacién entre el régimen de marea y factores distintos
de la posicién geografica. Hemos obtenidos diversos modelos de este pardmetro: por una parte,
un modelo puramente empirico y, por otra, basados en los modelos de mareas de la zona.

El modelo puramente empirico se basa en la base de datos mareografica BAMAGO1. En
total se eligieron 446 estaciones con amplitudes significativas de las componentes O, K7, My y
S9, situadas en el Mar Mediterrdneo y Atlantico Norte, tanto costeras como pelégicas, a partir
de las cuales se obtuvo el cociente (4.9). Del total de estaciones se eliminaron, ademds, para
este estudio aquellas en las que los datos pudieran no ser correctos, hecho que generalmente es
proporcionado por la fuente que los suministra. Mediante una técnica de interpolacién numérica
idéntica a la utilizada en el levantamiento de los modelos ocednicos del Puerto del Musel, se
obtuvieron los valores del régimen de marea en la red de nodos equidistantes 1°de longitud y
1°9de latitud, entre 50° Oeste v 45° Este y 16° y 55° Norte. Los resultados se muestran en la

figura 4-32, donde la coloracién cambia con los valores Iimite de R, indicando los colores mas
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Figura 4-32: Régimen de marea en el Atldntico Norte.

claros un valor menor. En ella, se ha marcado la posicién de las estaciones utilizadas. En estos

resultados, se aprecia que

e [l régimen predomiante en el Océano Atldntico nor-oriental es semidiurno, generalmente

con dos pleamares y bajamares de similar magnitud, aunque variables en el tiempo.

e [l régimen anterior presenta un cambio aproximadamente en la zona donde estd situada
la dorsal ocednica. Esto puede ser consecuencia de la influencia de la batimetria en la
propagacién de las ondas de marea. Ademds, hay una zona donde es mixto, coincidiendo

con la existencia de anfidromos en las componentes Ms v So.

e El Mar Mediterrdneo es una cuenca con importantes diferencias batimétricas y en la que
existen numerosos estrechos entre islas, que interrumpen la normal propagacién de las
ondas de marea. Consecuentemente, se producen fuertes variaciones en amplitudes y
desfasajes de las principales componentes diurnas y semidiurnas [294], que dan lugar a
valores sustancialmente diferentes del régimen de marea: semidiurno, fuertemente semi-
diurno, mixto y diurno. Destaca el maximo balear (R = 1.57), en una zona de bajo rango
de marea, donde el régimen mixto estd determinado por el predominio de las componentes

diurnas.
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Figura 4-33: Régimen de marea en el Atldntico Norte a partir de los modelos ocednos NSWC.

0.53) determinado, asf mismo, por el

e En el Mar Adridtico se encuentra otro maximo (R

predominio de las componentes diurnas en la zona. Su origen es la interaccién entre onda

incidente y reflejada, dada la disposicién del limite norte de la cuenca frente a la direccién

de la propagacién de la onda de marea. El méximo de la costa de Yugoslavia es debido

a la amplitud singular que presenta la marea en la zona costera como consecuencia de la

cadena de islas paralelas a la misma [294].

0.06), significando dos pleamares y bajamares de magnitud simi-

e Aparece un minimo (R

lar, en el Golfo de Gabes, como consecuencia de la maxima amplitud de las componentes

semidiurnas debido a interacciones no lineales en una regién de baja batimetria.

en la zona de Tobruk Bardia se encuentra un régimen semidiurno casi puro

3

e Finalmente

0.01), debido al maximo de amplitud de las componentes semidiurnas y un valor

(=

por debajo del nivel de ruido de las observaciones en las diurnas.

Para comparar estos resultados con los que se obtienen a partir de modelos ocednicos,

hemos obtenido el régimen de marea proporcionado por el modelo de interpolacién hidrodi-

NSWC desarrollado por Schwiderski (figura 4-33). Como se puede apreciar en ella, la

z

namica

distribucioén del régimen de marea es muy similar, si bien los modelos NSWC no propocionan
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el régimen en el Mar Mediterrdneo. Aparte de este hecho, la principal diferencia estriba en que

la variacién de R en los modelos NSWC no es acorde a la direccién de la dorsal ocednica. Este

hecho estd en concordancia con la distribucién de la amplitud de los modelos NSWC para las

componentes Ky, O1, My y Sy (figura 4-34). Adem4s, los modelos NSWC aparece un punto

con régimen mixto en el océano Atléntico, con coordenadas aproximadas 38°W y 50°N. Este

punto coincide con los puntos anfidrémicos de las componentes My v Sy que presentan estos

mismos modelos.
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Figura 4-34: Amplitud en el modelo NSWC de las componentes K7, O, My y Ss.

En orden a estudiar la distribucién en el Mediterrdneo del régimen de marea determinado

a partir de modelo ocednicos, hemos representado en la figura 4-35 el determinado a partir de
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Figura 4-35: Régimen de marea determinado a partir del modelo FES95.

los modelos FES95. Como se puede observar, en el Atlantico la distribucién es muy similar a la
de los modelo NSWC. El cambio de régimen paralelo a la costa refleja la imperfecta adaptacién
de los modelos a la Ifnea de la costa, debido al tamano de la red de discretizacién. La principal
diferencia entre los resultados obtenidos con los modelos NSWC vy los obtenidos con el modelo
FES95 estd en que este ltimo no modeliza algunas cuencas cerradas, por lo que no proporciona
valores del régimen en el Mar Mediterrdneo. Por una parte, se aprecia los méximos balear y
Adristico, si bien este tltimo esté desplazado respecto al determinado empiricamente, lo que
puede ser debido a la ausencia de datos altimétricos en aguas someras. Asi mismo, esté también
presente el minimo del Golfo de Gabes y el de las costas sur-orientales. Por otra parte, aparece
un nuevo méximo en las Islas Ciclades, que podria estar debido a la existencia en la zona de
una gran cantidad de islas. Todos estos resultados muestran la consistencia de los modelos

empiricos y los determinados a partir de cartas oceédnicas.

4.9.2 Edad de la marea y de la paralaje

Como complemento al estudio del régimen de mareas, hemos determinado el factor denomi-
nado cldsicamente edad de la marea. Esta proporcién se introduce para representar el tiempo

transcurrido desde que la Tierra, la Luna y el Sol se encuentran en conjuncién u oposicién y
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el valor médximo de marea equinoccial local, que generalmente gira en torno a 1-2 dfas y que
varfa de un emplazamiento a otro, como fue establecido por Plinio el Viejo en el afio 77 d.C.
Este autor atribuyé la causa del retardo “al efecto de que lo que ocurre en los cielos es sentido
después de un corto intervalo, tal como observamos los truenos y los reldmpagos” [104]. Por
otra parte, fue considerada ya en las primeras tablas de marea, como las tablas chinas del rio
Chhien-Thang, del s. XI, o las primeras tablas para aguas europeas “Flod at London Bridge”,

incluidas en un manuscrito del S. XIIT que actualmente se conserva en el Museo Briténico [44].

Newton, en 1687, pensé que la causa de este intervalo de tiempo entre la lunacién y la mayor
pleamar era la inercia del agua, mientras que Daniel Bernoulli, en 1740, reviviendo la teorfa
de Plinio el Viejo, lo achacé al tiempo que llevaba a la gravedad alcanzar la Tierra, teniéndolo
en cuenta en la construccién de tablas de marea. En 1799, Laplace senalé que la edad de la
marea se puede expresar en términos de la diferencia de fase de las mareas lunares y solares que
subyacen a las fuerzas. Explicé la diferencia de fase de las dos componentes suponiendo que
cada una se propaga a lo largo de un canal imaginario desde una regién donde era dominante.
T. Young observé, en 1823, la similitud entre la respuesta ocednica a una fuerza y la respuesta
de un oscilador arménico mecénico amortiguado [234]. Fn 1845, Airy encontré un aumento de
la fase con la frecuencia al estudiar la marea en canales, incluyendo el efecto de la friccién. Lamb
dudd, en 1932, de que el desfasaje y su variacién con la frecuencia fueran lo suficientemente
importantes para justificar el retardo, ya que estudié estos efectos en un canal ecuatorial y en

latitudes bajas es necesaria una gran profundidad para que se produzca resonancia.

El término “edad de la marea” fue empleado por primera vez en 1833 por Whewell, ya que
pensaba que la mayor pleamar tenfa lugar con la lunacién en los mares del sur y que el retardo
se debfa al tiempo que tardaba en viajar hasta las costas de Furopa. Posteriormente ha sido
también designado como “edad de la desigualdad de fase” por Wood o “retardo equinoccial”

por Dehant [84], aunque generalmente es denominada “edad”.

Si se consideran sélo las dos componentes semidiurnas de mayor amplitud, My y Sy, de

origen lunar y solar respectivamente, el nivel del mar estarfa representado por

Cp = Zo + Hup, cos(wit — ¢y, ) + Hs, cos(wot — ¢g,)
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donde wy y wp representan las velocidades angulares y ¢, ¥y ¢g, la fase inicial respecto a
Greenwich menos el desfasaje observado, de My y S respectivamente. Ks Hyp > Hg, ¥
wp > wi. Consideramos que ¢ = 0 si la Tierra, el Sol y la Luna estdn en conjuncién u oposicién

v denotamos el dngulo # como el dngulo que verifica

0 = (w1 —wo)t + (¢s, — dar, )
Entonces es

¢, = Zo+ (Hu, + Hg,cos0)cos(wit — dyy,) + Hsysen 0 cos(wit — gy, )

= Zo+d cos(wit — bary — 3)

donde

Hg, cos0
' — (H2, +2Hquy. H. 0— 2\ g8 = 52
of = (Hiy, + 2Hy, Hs, cos 5) &0 Hy, + Hg, cos

A partir de esta 1ltima expresién, se observa claramente que los valores méximos de ¢, se
producen cuando cos = 1y son Zg + (Hpp, + Hs,) v Zo — (Hap, + Hs,). Los valores minimos
de (, tienen lugar cuando cos @ = —1y estos valores son Zo+(Hu, — Hs,) y Zo— (Hy, — Hs,).
El tiempo del maximo de marea tras la conjuncién o la oposicién estd dado por 8 = 0, es decir,

debe ser

¢S _¢M
- tmax - =0 = lmax = -
(w1 —wo) + (b5, — b)) w1 — wo

Teniendo en cuenta que wy — wg = 1.016, se determina la edad de la marea semidiurna, en

horas, como

¢SQ - ¢M2

1.016

donde ¢,,, ¥ ¢g, estdn expresados en grados. Garrett y Munk sugirieron que se podia calcular
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una edad de la marea diurna a partir de K7 y O1, como

¢K1 - ¢01

1.1

donde ¢, y ¢, son las fases iniciales respecto a Greenwich menos el desfasaje observado (en
grados) , 1.1 es la diferencia entre las velocidades angulares de K7 y Oy [104, 84] y el resultado

estd expresado en horas.

Debido a la influencia de la componente térmica, de frecuencia idéntica a la de Sy, en la
determinacién de la edad de la marea semidiurna, algunos autores prefieren considerar en su

lugar la componente Ny y definir una nueva constante, la edad de la paralaje, en horas, como

¢M2 - ¢N2

0.544

donde ¢, y ¢y, son las fases iniciales respecto a Greenwich menos el desfasaje observado (en
grados) y 0.544 es la diferencia entre las velocidades angulares de Ny y Ma [104, 84]. Wimbush
encuentra, en 1965, que el valor promedio de la edad de la paralaje es aproximadamente la

mitad que el valor de la edad de la marea semidiurna [104].

Si nos fijamos en las expresiones que proporcionan la edad de la marea y de la paralaje,
vemos que estdn determinadas por las diferencias de fase entre arménicos. Pues bien, si tenemos
en cuenta la fase tedrica de los armoénicos considerados, encontramos que este retardo se debe
a la modulacién en fase de los armdnicos principales diurnos y semidiurnos introducida por
componentes de largo periodo. En efecto, si como ya se indicé, s es la longitud ecliptica media
de la Luna, A la longitud ecliptica media del Sol, p la longitud ecliptica media del perigeo lunar
y t es el tiempo universal, entonces las fases tedricas de Oy, Ky, No, My y Sy son t — 25 4 h,
t—+h, 2t —3s 4+ 2h +p, 2t — 2s + 2h y 2t, respectivamente. Y las diferencias de fase de la edad

diurna 64, semidiurna 6,4 y de la paralaje 6, son
0g =28 byq=25—2h 6,=5—p

Estos valores coinciden (excepto +180%) con la fase de las componentes de largo periodo Mgy,

My y My,. La primera es la onda declinacional lunar, la segunda corresponde a la variacién y
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la tercera es la componente eliptica lunar.

Anteriormente ya hemos senalado algunas de las posibles causas de este retardo. La inercia
no puede ser la Unica causa de este fenémeno, ya que en un sistema forzado que sélo tiene
propiedades inerciales los distintos fenémenos estdn exactamente en fase o en contrafase con
la funcién que origina el fenémeno, por lo que no se pueden dar valores distintos en diferentes
emplazamientos. Por otra parte, la disipacién de energfa afecta a la respuesta de los océanos
globales a una fuerza de marea, al permitir un cambio de fase con una variacién en la fre-
cuencia de la fuerza. Consecuentemente, variaciones rdpidas del desfasaje con la frecuencia son
caracteristicas de osciladores mecédnicos linealmente amortiguados préximos a la resonancia.
Ademés, las variaciones rdapidas observadas del desfasaje con la frecuencia son consistentes con
respuestas del océano casi resonantes. Y las condiciones de “casi-resonancia” también estdan
indicadas por la sensibilidad de modelos numéricos de mareas globales a pequenas variaciones

en las condiciones de contorno impuestas [234].

Garrett y Munk [104] se preguntaron por qué es generalmente mayor el desfasaje de Sy que
el de My vy, ademds, por qué ocurre una diferencia de desfasaje de varias decenas de grados
siendo la diferencia de frecuencia tan pequena. A fin de resolver el problema, estudiaron la
edad de la marea semidiurna en 243 estaciones del Atldntico y 404 de los Océanos Pacifico e
Indico. Explicaron este fenémeno por la variacién del desfasaje con la frecuencia, siendo esto
consecuencia de la friccién. Por otra parte, concluyen que las diferencias en la edad de la marea
semidiurna pueden deberse a efectos radiacionales o a efectos resonantes del océano en una

banda de frecuencia cercana a dos ciclos por dia.

En 1973 Webb [327] estudié la distribucién de la edad de la marea semidiurna con el objetivo
de determinar la distribucién geografica de resonancias en los océanos mundiales. Senalé que
los lugares en el mundo donde la edad de la marea es mayor coinciden con las regiones donde
se concentra la disipacién. Algunos de las conclusiones mds importantes del trabajo de Webb
son que la edad de la marea diurna en la mayor parte de los océanos estéd entre 0 y 60 horas,
con una desviacién tipica de 10 horas entre estaciones cercanas; esta variacién es, en gran
medida, aleatoria, por lo que no es posible producir mapas con la edad de la marea; las regiones
con valores de la edad mayores de 60 horas pueden o no estar asociados a fuertes desniveles

topogréficos; hay pocas regiones con edad de la marea negativa y ocasionalmente, las regiones
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con valores de la edad de la marea extremos estdn asociados a amplitudes de Sy menores de 5
cm. Otro trabajo presentado por Webb en el mismo ano [328] estudia la relacién entre valores

negativos de la edad de la marea y fenémenos de resonancia en el Mar de Coral.

Kattsov [150], en su trabajo presentado en 1987, considera la distribucién mundial de lo que
denomina edades de la marea diurna, y que no es mds que la relacién entre las fases de O — K3,
01— Py vy K1 — P,. Los resultados indican que algunos méximos de la edad estdn asociados a
caracteristicas batimétricas particulares y que hay algunas coincidencias entre estos maximos y
amplitudes minimas. Por otra parte, la edad diurna entre O — K7 y O1 — P, son practicamente

iguales y la de K1 — P} es aproximadamente la mitad.

El-Sabh et al. realizaron en 1987 y 1989 dos trabajos donde estudiaban la distribucién de la
edad de la marea diurna y de la edad de la paralaje en los océanos Atléntico, Pacifico, Indico y
Artico, a partir de datos de més de 1000 estaciones distribuidas uniformemente a lo largo de las
costas abiertas [84, 85]. Sefialan que en la mayorfa de los océanos mundiales, la edad de la marea
y de la paralaje estén entre 0 y 2 dias, siendo el valor medio para el Atldntico de 33 horas para
la primera. Encuentran valores tanto positivos como negativos en la edad de la marea diurna,
semidiurna y de la paralaje, tomando la primera valores comprendidos entre —8 y 7 y las dos
iltimas entre —7 y 8 dfas. Respecto al Océano Atlantico, los valores de la edad de la marea
semidiurna y de la paralaje son generalmente positivos, en la diurna son, mayoritariamente,
negativos. Senalan que la parte este es mas uniforme que la oeste, y creen més probable que los
valores extremos positivos y negativos estén més asociados a un incremento o descenso réapido

de la razén entre las amplitudes de Sy y My que a la batimetria, como senalé Webb.

Como la respuesta del océano ante una fuerza de una frecuencia determinada depende de
ésta, normalmente el desfasaje de Sy, K7 y My es mayor, respectivamente, que el de My, O1 y
Sy, ya que la frecuencia de las primeras componentes es mayor que la de las segundas. Luego
las “edades” son positivas normalmente, aunque pueden tener valores negativos. Cuando esto
ocurre puede deberse a dos factores: la fase de Sy (K7 0 My) es préxima a 0° y la de Mo
(O1 0 53) a 360°, o bien realmente es menor la fase de Sy (K7 o My) que la de My (O1 o
Sy ). El numerador es una diferencia de fases, por lo que parece légico sumar 360%n el caso de
que sea negativa, procedimiento empleado en habitualmente cuando se trabaja con fases. Esto

significa que, en cierto modo, la edad de la marea semidiurna, diurna y de la paralaje tienen un
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“periodo” de 14.76, 13.64 y 27.73 dias respectivamente. Por otra parte, un valor negativo de la
edad de la marea equivale a un gran desfasaje entre la lunacién y el maximo de las pleamares,
0, lo que es lo mismo, que “la mayor pleamar tiene lugar, aparentemente, antes de la Luna
Llena o Nueva”. Pero un procedimiento general seguido al estudiar la edad de la marea es
considerar las fases entre —180° y 180° [104, 327], aunque este hecho no siempre ha sido tenido
en cuenta; por ejemplo, El-Sabh et al. consideran para la edad de la marea diurna valores de
—8 dfas [84, 85]. Debido a estas consideraciones, en este trabajo vamos a considerar valores de
la edad de la marea diurna entre +7 dias, para la semidiurna entre £8 dfas y para la edad de
la paralaje entre 14 dias.

Un estudio detallado de casi 500 estaciones situadas en el Atlantico Norte y Mediterrdneo ha
mostrado que la mayorfa de las estaciones con edad de la marea negativa son estaciones donde
la fase de la componente de menor frecuencia estd cercana a 360° y la fase de la componente
de mayor frecuencia estd cercana a 0°. Este hecho apoya el “convenio” anterior, ya que la edad
de la marea de estas estaciones tendria un valor negativo que en valor absoluto serfa mucho
mayor que el de las estaciones donde las fases dependen inversamente de la frecuencia, que son
realmente las “singulares”.

En primer lugar, hemos determinado, a partir de la tabla 4-11, la edad de la marea diurna,
semidiurna y de la paralaje para las estaciones Fi1, E2, E3, Bl y B3, cuyos resultados, en dias,

se muestran en la tabla 4-31.

E1l E2 E3 B1 B3 | Santander

Edad diurna 4.05 | 3.96 | 4.04 | 4.05 | 4.13 -6.08

Edad semidiurna | 1.30 | 1.32 | 1.32 | 1.33 | 1.32 1.61

Edad paralaje 1.51 | 1.74 | 1.43 | 1.74 | 1.63 1.14
Tabla 4-31.

En las estaciones del Puerto del Musel, la edad de la marea diurna estd en torno a 4, la
semidiurna en torno a 1 y la edad de paralaje en torno a 2, valores que concuerdan con los
valores obtenidos en el modelo empirico que se muestra a continuaciéon. Las diferencias son

pequenas, de 4 minutos y 5 segundos en la edad diurna y de 7 minutos y 26 segundos para
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la edad de la paralaje. Aunque el error cuadréitico medio obtenido en la determinacién de
las constantes armdénicas permite una diferencia de 51 segundos en la edad diurna, 17 en la
semidiurna y 49 en la de la paralaje, y estos valores son ligeramente superiores, no se pueden
considerar significativos, ya que pueden estar debidos a caracteristicas locales.

En la estacién secundaria de Santander, el valor de la edad de la marea semidiurna es
ligeramente superior al de Gijén. La edad de la paralaje es ligeramente inferior. Sin embargo,
las mayores diferencias las presenta el valor de la edad de la marea diurna. Este hecho pone
de manifiesto la importancia de las caracteristicas regionales en estos pardmetros no armaénicos
v su influencia sobre la propagacién de la marea. La amplitud de las componentes diurnas en
Santander es ligeramente inferior que en Gijon, lo que estéd en concordancia con lo afirmado por
Kattsov [150]. Ademds, estos resultados, muestran que no es valida para la edad de la marea
diurna la afirmacién de Webb sobre la desviacién tipica de 10 horas entre estaciones cercanas
en la banda semidiurna [327].

Como en el régimen de marea, hemos realizado una determinacién de la edad de la marea
(diurna y semidiurna) y de la edad de la paralaje utilizando las observaciones de la Base
Mareografica BAMAGO1, incluyendo las observaciones peldgicas proporcionadas por el IAPSO,
de donde se han eliminado las estaciones de las que se tuviera sospechas sobre la correccién de
los datos (indicado por el IAPSO). En la tabla 4-32 se ha tabulado la distribucién de la edad de
la marea, aproximando al entero més cercano, datos que han sido representados gréficamente

en la figura 4-36.

El célculo de la edad de la marea diurna se realizé en base a un total de 447 estaciones en
el Atlantico Norte y Mediterrdneo. Los valores empiricos obtenidos varian entre —6.7 y 6.62,
su valor medio es 2.19 dias y la desviacién tipica es 2.67 dfas. La edad de la marea semidiurna
fue determinada a partir de un total de 456 estaciones en el Atldntico Norte y Mediterrdneo,
variando los valores asi obtenidos de —7.34 a 6.95, con una desviacién tipica de 0.94 dfas y
valor medio de 1.12 dias. Con un total de 300 estaciones en las mismas zonas, en las que
se habia obtenido valores para Ms y Ns, se determiné la edad de la paralaje. El rango de
variacién de esta edad es de —8.78 a 7.27, con un valor medio de 1.23 dfas, lo que no concuerda
con lo encontrado por Wimbush relativo al valor medio de la edad de la marea diurna y de

la edad de la paralaje. La desviacién tipica de los datos es de 1.04 dfas. Por otra parte, la
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distribucién de las edades muestra que el valor de 1 dia es claramente predominante en la edad
semidiurna; en la edad de la paralaje predominan 1 y 2 dfas, mientras que en la edad diurna
los valores predominantes, 0 y 4 dfas, no son correlativos, por lo que aumenta el valor de la
desviacién tipica. Ademds, el valor de 4 dias es claramente mayor que el de las otras edades.

Estos resultados concuerdan con los presentados en [104, 327, 84, 85].

Valor | Edad diurna | Edad semidiurna | Edad paralaje
-9 - - 1
-8 - 0 0
-7 7 2 0
-6 4 1 0
-5 4 0 1
-4 1 1 0
-3 5 1 1
-2 7 0 3
-1 10 1 1
0 87 51 20
1 67 309 155
2 22 79 113
3 36 9 2
4 122 0 1
5 52 1 1
6 20 0 0
7 6 1 1
8 - 0 0
9 - - 0

Total 446 456 300

Tabla 4-32: Distribucién de la edad de la marea diurna, semidiurna y de la paralaje

a partir de las estaciones de la base BAMAGOL.
La distribucién geografica de los valores anteriores se presenta en las figuras 4-37, 4-38 y
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Figura 4-36: Frecuencia con que se han obtenido los valores de la edad de la marea diurna (a),
semidiurna (b) y de la paralaje (c).

4-39, donde se puede observar que

e La edad de la marea diurna presenta valores minimos en el Golfo de Gabes y en el Canal
de la Mancha. Su valor mdximo se sitida en puntos aislados del Atldntico, practicamente

en la zona donde estd situada la lfnea que une los puntos anfidrémicos de los modelos.

e La distribucién de la edad semidiurna es bastante regular. Su valor minimo tiene lugar
en la costa oeste de Inglaterra, en Holanda y en el sur de Cerdena. El méximo se da en

el Golfo de Gabes y en zonas peldgicas del Atlantico.

e La edad de la paralaje tiene su méximo en las Baleares y en puntos pelédgicos aislados del
Atléantico. Su minimo se produce en el Golfo de Gabes, lo que significa que la fase de My
es mayor que la de Ny, en contra de lo que se podria suponer. Esto también ocurre con
Kq v O1, pero no con Sy v My, lo que muestra que debe haber algiin otro factor que no

sea la batimetria (figura 4-40) que modifica las fases.

e La edad de la marea diurna tiene un valor superior a 4 dias en amplias regiones del
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Figura 4-37: Modelo empirico de la edad de la marea diurna en el Atldntico Norte (en dias).
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Figura 4-38: Modelo empirico de la edad de la marea semidiurna en el Atldntico Norte (en
dias).

272



55.00
50.00
45.00
40.00
E 35.00
30.00
25.00

2000

-50.00 40,00 -30.00 -20.00 -10.00 0.00 10.00 20.00 30.00 40.00
Longitud

Figura 4-39: Modelo empirico de la edad de la paralaje en el Atldntico Norte (en dias).
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Figura 4-40. Batimetria del Atldntico Norte segiin el modelo de Sandwell y Smith.
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Figura 4-41: Edad de la marea diurna en el Atldntico Norte a partir de los modelos ocednicos

NSWC.

Atléntico, a la vez que se produce un cambio de signo en la regién situada sobre la dorsal

ocednica.

e En el Canal de la Mancha, la edad de la marea diurna se distribuye en franjas perpendi-

culares a la costa, lo que no ocurre con la edad semidiurna o de la paralaje.

e Tanto la edad semidiurna como la de paralaje presentan el mismo punto aislado en zonas
pelédgicas del Atlantico donde el valor es superior al de su entorno. Puede tratarse de una

observacién singular o de una determinacién errénea de las constantes arménicas.

A continuacién hemos representado la edad de la marea diurna, semidiurna y de la paralaje
segin los modelos NSWC (figuras 4-41, 4-42 y 4-43), muy similares a los presentados por
Kattsov para esta regién [150]. Estos resultados son esencialmente distintos de los anteriores.
En primer lugar nos gustarfa senalar que aunque aparentemente se produce un cambio de la
edad de la marea, este cambio no es tal, sélo es consecuencia de la “periodicidad” de la misma.
Se puede observar que la marea diurna parece “girar” en torno a dos puntos del Atldntico
Norte, que coinciden con los anfidromos de Oy y K de estos modelos (figura 4-34). Presenta

valores superiores a 4 en amplias regiones del Atlantico y, adema4s, en el Canal de la Mancha
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Figura 4-42: Edad de la marea semidiurna en el Atldntico Norte a partir de los modelos oceéni-

cos NSWC.

Figura 4-43: Edad de la paralaje en el Atldntico Norte a partir de los modelos ocednicos NSWC.
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Figura 4-44: Edad de la marea diurna en el Atlantico Norte y Mediterrdneo a partir de los
modelos ocednicos FES95.

se distribuye de forma paralela a la costa. La edad de la marea semidiurna y de la paralaje
presentan una zona en el Atldntico, no coincidente, donde la edad de la marea cambia y que es

consecuencia de los anfidromos de My, Sy v No.

Una distribucién muy similar se puede observar en la edad de la marea diurna, semidiurna
v de la paralaje determinadas a partir de los modelo FES95 v representadas en las figuras 4-44,
4-45 v 4-46 respectivamente. De nuevo, la linea paralela a la costa diferencia las zonas donde el
modelo no proporciona datos y no supone un cambio de edad de la marea. La principal diferencia
entre estos modelos y los anteriores reside en que en aquf estd incluido el Mar Mediterrdaneo,
donde la distribucién es bastante similar a la obtenida basdndonos en datos empiricos. Por
ejemplo, en la edad diurna y en la edad de la paralaje estd presente el minimo del Golfo de
Gabes. Sin embargo, en la edad semidiurna no estd presente ni el maximo de Gabes pero si el
minimo de Cerdena. Ademads, se observa un minimo en torno al Peloponeso. Estas diferencias,
presentes en zonas costeras, pueden estar debidas a errores asociados a los datos altimétricos
en aguas poco profundas. Por otra parte, en el Atldntico se aprecian las posiciones de los

anfidromos de My, Sy v Ny en la edad de la marea semidiurna y en la edad de la paralaje.
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Figura 4-45: Edad de la marea semidiurna en el Atldntico Norte y Mediterrdneo a partir de los
modelos ocednicos FES95.

-50.00 -40.00 -30.00 -20.00 -10.00 0.00 10.00 20.00 30.00 40.00

Figura 4-46: Edad de la paralaje en el Atlantico Norte y Mediterrdneo a partir de los modelos
ocednicos FES95.

277



4.9.3 Unidad de Altura y Establecimiento del Puerto

Finalmente, hemos considerado de interés préctico determinar la Unidad de Altura y Estableci-
miento del Puerto, dada su utilizacién en navegacién costera. Estos dos pardmetros intervienen
en el cédlculo de horas y alturas de marea por el método de Laplace, también denominado “de
las constantes no arménicas” [167, 139]. Sin embargo, es necesario advertir que este método,
de escasa precisién, sélo es utilizable en puertos de régimen semidiurno, y siempre que no sea
posible la prediccién exacta (con precisiones del orden del centimetro) mediante técnicas de
reconstruccién de la senal, basadas en un elevado niimero de constantes arménicas. Este pro-
blema es comtin en numerosos puntos de nuestras costas, debido a la ausencia de observaciones
mareograficas prolongadas.

Como indicdbamos en el Capitulo 2 de esta memoria, se define la Unidad de Altura (U)
como “la altura sobre el nivel medio que alcanza la primera pleamar después del paso de la
Luna por el meridiano del punto de observacién, cuando el Sol y la Luna se encuentran en el
FEcuador, a las distancias medias ¢g y ¢r, v pasando los dos astros en el mismo instante por
el meridiano”. De la misma forma, definfamos el Establecimiento del Puerto (FP) como “la
diferencia entre la hora de la pleamar y el paso de la Luna por el meridiano, cuando ambos
astros estdn en el Ecuador celeste, a distancias medias y pasando los dos en el mismo instante

por el meridiano”.

Gijon E2 Santander

My | 132.14 91.64 | 128.82  99.82

Sy | 46.13 12397 | 44.09 134.32

Zo 238.26 cm 230.68 cm

U 198.55 cm 192.23 cm

EP 2h51™ A7 3hgm 22
Tabla 4-33

De las definiciones anteriores se deduce que la Unidad de Altura y el Establecimiento del
Puerto son la amplitud y desfasaje de la suma de las dos ondas principales semidiurnas lunar

y solar, es decir, My vy So. Asi, teniendo en cuenta la diferencia [2(s — h)],, = —18°.525
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entre las fases iniciales tedricas de estos dos constituyentes, la velocidad angular horaria w =
29°.322733/h resultante de la composicién de los dos arménicos, y los valores tomados por
amplitudes y desfasajes, hemos calculado estos dos pardmetros de naturaleza practica en las
estacién Gijéon E2 y Santander, que incluimos en la tabla 4-33. Listamos en ella también
Zo (1.20U), ya que es utilizado para fijar el Datum Hidrogréfico (a, f; ¢, \, Zo), al que se refieren
las alturas de marea y las sondas de las cartas natticas. En los resultados que presentamos se
observa la variacién que han sufrido estas constantes no armaénicas con el tiempo, al ser funcién
de constituyentes afectados por la superposicién de diversos fenémenos. Las mayores diferencias
se aprecian en la estacién de Santander, que podrian ser debidas al continuo dragado de la
Bahia. Destacamos, ademds, el hecho de que los valores estdndar adoptados por los Servicios
Hidrograficos han permanecido invariables en las sucesivas ediciones de las “Tablas de Marea”

[139, 2, 3], a pesar de la modificacién en las mismas de los pardmetros de marea que definen

M2 ySQ.
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Capitulo 5

Variaciones ocasionadas por

fenémenos atmosftéricos directos

5.1 Introduccién

El problema de la determinacién del nivel del mar esté, en gran medida, ligado a la accién de
la atmésfera sobre el océano. No en vano, gran parte de la variabilidad presente en diversas
estimaciones del nivel medio estd ocasionada, incluso habiendo sido eliminadas parcialmente,
por perturbaciones atmosféricas. Superpuestos especialmente a los ciclos de marea de largo
periodo, v de cardcter no tan regular como éstos, las fluctuaciones conducidas por presién,
viento y calentamiento solar originan generalmente los desplazamientos de mayor magnitud
entre los periodos diarios y decenales. Consecuentemente, su estudio y determinacién es de
vital importancia para el establecimiento de una superficie de nivel con el menor nivel de ruido
posible.

Diversos autores [109, 29, 203] plantean un enfoque unificador de la dindmica del océano
v de la atmdsfera, ya que es un hecho evidente que un gran nimero de fenémenos similares
se observan en ellos de forma simultdnea como, por ejemplo, corrientes ocednicas a escala
planetaria y circulacién general atmosférica. Ademads, ambos medios estdn en contacto tanto
entre ellos como con la corteza a través de una capa limite, ocasiondndose disipacién de energfa
por friccién al tratarse de medios viscosos. El océano experimenta esta disipacién tanto con

la litosfera en su parte inferior como con la atmésfera en su parte superior. Respecto a la
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atmosfera, estd en contacto con el océano y con la corteza terrestre, ademds de delimitar, de
alguna forma, la Tierra respecto al espacio exterior, englobando las masas y como catalizador
de los muchos fenémenos que tienen lugar en su superficie. Adicionalmente, debido a que ambos
medios son fluidos, la interaccién entre las capas frontera ocasiona una cantidad importante de

efectos manifestados de formas diversas.

Esquemédticamente, se puede decir que la principal fuerza conductora del sistema océano-
atmésfera es la temperatura. Y es que la circulacién de la atmdsfera y del océano no puede
entenderse sin considerar este pardmetro. Segin Halley, la distribuciéon de temperatura puede
interpretarse, de forma simplificada, como una “competicién” entre el Sol, que trata de calentar
més los trépicos que los polos (creando asf contrastes “horizontales”) y la gravedad, que intenta
eliminar estos contrastes de forma que el fluido més caliente cubra al més frio [211]. Este
proceso es complicado, invariablemente, por diversos procesos, como la rotacién de la Tierra,
la variacién del dngulo entre el vector gravedad y el eje de rotacién y diferencias entre las
propiedades de aire y del agua.

Por otra parte, no se puede entender el sistema océano-atmdsfera sin conocer las fuerzas
actuantes. En primer lugar, los movimientos de rotacién y de traslacién de la Tierra producen
variaciones de temperatura y, por lo tanto, variaciones de presién como consecuencia del rea-
juste. Por estos movimientos también se producen corrientes geostréficas, que son el origen
de diversos fenémenos convectivos. En estrecha relacién estan las variaciones en la radiacién
intrinseca solar, ocasionando variaciones en el calentamiento de la Tierra. Adem4s, al actuar
la fuerza primaria de mareas se producen variaciones periédicas de presién, que se pueden ex-
presar como combinacién lineal de arménicos. Otro efecto a considerar son las variaciones en
el campo magnético terrestre, que producen variaciones en la ionosfera. Aqui de nuevo hay que
tener en cuenta que los ciclos de actividad solar influyen en el campo magnético terrestre y que
los ciclos magnéticos solares, con diversos periodos (40-44 anos, 78-80 afios o 160-170 anos),
parecen estar relacionados con interacciones no constantes de las particulas de energfa solar
con el campo magnético de la Tierra en los polos, asi como la migracién secular de los polos
geomagnéticos. Y las variaciones en la composicién quimica de la atmésfera también influyen
en variaciones de presién atmosférica. Finalmente, la distribucién de los océanos y continentes,

ademds de producir vientos como consecuencia del calentamiento diferencial de ambos, influye
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notablemente en cualquier fenémeno atmosférico.

Adicionalmente, en ausencia de fuerzas externas y en estado de equilibrio, ambos medios
presentan una estratificacién radial de densidad determinada por el campo gravifico de la Tierra
real. Aun con la actuacién de fuerza externas se pueden distinguir, tanto en el océano como
en la atmdsfera, una serie de capas, que estdn asimismo en contacto entre ellas, presentando
también disipacién de energia por friccién. Por otra parte, el movimiento en un medio fluido
estd regido por las ecuaciones de Navier-Stokes, pero la gran cantidad de interacciones no
lineales que tienen lugar en el sistema debido a la actuacién tanto de fuerzas internas como
externas, ocasionan que el sistema dindmico resultante sea de gran complejidad, no siendo
posible resolver el problema sino en los casos maés sencillos y, a menudo, por aproximaciones
sucesivas. Hsta riqueza de fenémenos origina perturbaciones de la mds diversa indole: olas
por la accién directa del viento, variaciones de nivel por variaciones de presién atmosférica,
regulacién de la temperatura de la superficie terrestre y del océano, acumulacién de agua en
zonas costeras,... Es en este sentido en el que se van a estudiar, en este capitulo, los movimientos
verticales de la superficie del océano ocasionados por fenémenos directamente relacionados con

la atmostera.

Quizds deberian haber sido consideradas en este apartado, en primer lugar, las perturba-
ciones de alta frecuencia, pero debido a la importancia de su eliminacién previa a la deter-
minacién de las constantes armonicas, ya fueron tratadas en el capitulo tercero al procederse
a la discretizacién horaria de la serie. Consecuentemente, comenzamos este capitulo con las
variaciones de presién atmosférica y el efecto barométrico inverso o reaccién del océano a la
carga atmosférica. Es un hecho conocido que este fenémeno produce variaciones de magnitud
considerable sobre la superficie libre del océano y, ademds, ha sido ampliamente estudiado;
sin embargo, su eliminacién se realiza generalmente por un factor empirico que no siempre se
corresponde con la realidad.

El efecto del viento actuando sobre su superficie libre ocasiona desplazamientos muy diver-
sos, como corrientes, perturbaciones de alto periodo o acumulacién de agua en la costa. Los
fenémenos originados por el viento debieron de ser los primeros efectos, junto con las mareas,
que han llamado la atencién del hombre, por la magnitud de los desplazamientos que originan.

Ademés, tienen una gran influencia en la vida en zonas costeras, ya que muchas veces modelan
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v delimitan la costa. Sin embargo, las distintas manifestaciones del viento sobre la superficie del
océano son bastante complejas de modelizar, aunque modelos més sencillos pueden representar
de forma bastante fiable la realidad.

En este capitulo no podiamos olvidarnos de la temperatura atmosférica, causante de gran
parte de los fenémenos meteorolégicos. Es conocido el hecho de que a mayor temperatura y para
una misma masa de agua, el océano posee mayor volumen, si bien este efecto es compensado,
en parte, por el aumento de evaporacién asociado. Aunque esta temperatura es la de las
masas de agua, que serd tratada también en este capitulo, la temperatura atmosférica tiene una
influencia importante, especialmente en conexién con ciclos estacionales. Y es que las variaciones
de temperatura en la atmdsfera originan variaciones de presién atmosférica y corrientes de
gradiente en la misma, por lo que resulta muy adecuado su estudio conjuntamente con el resto
de efectos meteorolégicos. Ademds, estd estrechamente relacionada con la temperatura del
agua ocednica, por lo que serdn consideradas de forma conjunta en este capitulo. No obstante,
a pesar de la importancia de la expansién térmica en el nivel medio del océano, este efecto
es tratado, generalmente, junto con las variaciones de volumen del océano, englobadas en las
variaciones hidrosféricas, que serén estudiadas en el préximo capitulo.

Finalmente, queremos indicar que, debido a la interrelacién entre estos distintos efectos,
hemos creido conveniente estudiar y evaluar el efecto real sobre las series mareogréficas de

forma conjunta, lo que se efectia en el 1ltimo apartado.

5.2 Efecto de las variaciones de presién atmosférica

La reaccién del océano a las variaciones de carga atmosférica es esencial para comprender el nivel
medio del mar y sus fluctuaciones. Este fenémeno fue descrito por primera vez por el cientifico
sueco Nils Gissler en 1747 [241], quien ademds senialé que la reaccién del mar estd influenciada
por el viento y que bajo ciertas condiciones climéticas tenfan lugar respuestas de mayor o menor
magnitud dentro del Mar Béltico. Gissler también estudié fluctuaciones presentes y pasadas
del nivel del mar a través de rocas en terrazas a lo largo de las costas del Golfo de Botnia,
aunque fue incapaz de interpretar el fenémeno, ya que todavia no era conocido el concepto de

levantamiento postglacial (que, en la regién, es del orden de un metro por siglo). Los trabajos
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de Gissler sobre el efecto barométrico inverso fueron olvidados y no fue hasta la mitad del siglo
XIX cuando Sir Clark Ross, durante una expedicién que realizé al Océano Artico canadiense en
el invierno de 1848-49 para localizar a una expedicién perdida, observé que a una variacién de
1 milibar (o hectopascal) de presién atmosférica correspondia aproximadamente una variacién
de nivel de la capa de hielo que cubria el océano de 1 centimetro. Por tanto, llegé a las mismas

conclusiones (sin conocer el trabajo de Gissler) de la relacién entre ambas variaciones.

Ya en el siglo XX, uno de los primeros investigadores en trabajar en este tema fue Dood-
son, quien en 1924 comprobdé la validez del equilibrio hidrostatico comparando observaciones
mareograficas y meteorolégicas. Este tema empezd a cobrar una importancia cada vez mayor
en la década de los 60. B.V. Hamon y E.J. Hannan, en sucesivos trabajos [119, 123, 121],
independientes y conjuntos, presentados al principio de la misma, estudian el efecto barométri-
co inverso, buscando la relacién a partir de los espectros de potencia de las observaciones
mareograficas, de presién atmosférica y viento en diversas estaciones situadas en la costa este
australiana y determinando un factor de forma empirica. Como consecuencia del anélisis de
los primeros trabajos de Hamon, en 1964 A.R. Robinson se plantea [240] si la respuesta real
del océano se debe mds al efecto dindmico de las variaciones de presién que al estdtico, al
considerar la respuesta del océano a una onda (atmosférica) en movimiento. Posteriormente,
Wunsch mostré en 1972 evidencias de la respuesta barométrica inversa y efectos del viento a
partir de 8 anos de observaciones mareograficas realizadas en las Islas Bermudas. Este efecto
también fue observado, en océanos abiertos, por Brown, Munk, Snodgrass, Zetler y Mofjeld, en
1975. El trabajo presentado por Ponte en 1992 [222], a diferencia de los anteriores, considera

un océano estratificado.

La gran cantidad de trabajos existentes sobre el efecto de las variaciones de presién muestra
un interés creciente, ya en épocas recientes, por el efecto de las variaciones de presién sobre
datos oceanogréficos [222, 223, 64, 339, 65, 278, 95]. Este interés est4 motivado, principalmente,
porque tras el desarrollo e implementacién de métodos de andlisis que permiten la determinacién
de la marea de forma precisa, las variaciones con origen en fenémenos atmosféricos son el
efecto perturbador que causa desplazamientos de mayor magnitud. Por otra parte, la mayoria
de estos primeros trabajos estaban encaminados a eliminar los efectos meteorolégicos de las

observaciones de maredgrafos para mejorar la prediccién de mareas y proporcionar mejores
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estimaciones del nivel medio del océano con fines geodésicos. Adicionalmente, el desarrollo de
la altimetria por satélite de gran precisién ha relanzado, en cierta manera, esta materia, al
proporcionar una cobertura global a las observaciones y al ser estos fenémenos una gran fuente
de error en las mismas [303, 136, 102, 106, 226, 278]. Por tltimo, los estudios sobre rotacién
de la Tierra han alcanzado niveles muy altos de precisién con tecnologfas modernas, y cada vez
estd resultado més importante comprender y determinar hasta qué punto el océano compensa

la influencia atmosférica respecto a este fenémeno [339, 225, 65].

De forma casi simultdnea y en base a la misma motivacién, a finales de la década de los
60 del siglo XX, surgen los primeros trabajos relativos al efecto de variaciones de presién sobre
observaciones gravimétricas y sobre deformaciones de la corteza. Algunos autores, para la
determinacién de este efecto, optaron por la correlacién de la presién y la deriva (como Simon
y Schneider, 1967; Simon, 1968, 1975; Zschau, 1975), otros realizaron la correlacién con las
variaciones estacionales de los pardmetros de marea (Delcourt-Honorez, 1986); hubo autores
que optaron por modelos mecénicos tedricos (Zschau, 1979; Kiimpel, 1982, 1985), anélisis
multivariante (De Meyer, 1982; Schiiller, 1985) o por modelos semiempiricos (Venedikov, 1989)
[308, 31]. De la misma forma, algunos autores determinan las perturbaciones ocasionadas por
este efecto sobre la marea gravimétrica, que se realiza de forma regional o global, como Simon
y Fleischer (1990), Sato (1991) o Boy et al. (1998) [272, 255, 30]. Al respecto, anadimos
que como consecuencia del efecto de carga de las variaciones de presién también se producen
movimientos verticales en la corteza, que pueden representar variaciones significativas. Como
ejemplo citaremos el trabajo realizado en 1990 por D. Simon y W. Fleischer [272], donde
se calcula el efecto de las variaciones de presién en el registro gravimétrico a partir de la
carga atmosférica afectando a un drea circular. Los resultados dependen del radio del circulo,
pero para circulos de radio 700 y 2000 kilémetros los desplazamientos méximos fueron 1.5 y 5
centimetros, respectivamente. Volviendo al efecto de carga en zonas costeras, se puede decir que
se divide en dos componentes: por un lado estd el efecto de carga de las variaciones de presién
v por otro el efecto de carga de las variaciones de la superficie del océano como consecuencia
de la respuesta estdtica del océano a variaciones de presiéon atmosférica. Y, ademads, hay que
considerar la redistribucién de masas como consecuencia de variaciones ocasionadas por el

potencial. En observaciones obtenidas con sensores ligados a la corteza, el efecto de carga no
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es observado, pero si lo es el desplazamiento ocasionado por la deformacién. Sin embargo, en
observaciones realizadas con altimetria por satélite si que hay que tener en cuenta estos efectos
aunque, en principio, no la variacién de nivel de la corteza por efecto barométrico inverso sobre
el océano, ya que el peso total de la columna, suma de las columnas ocednica y atmosférica,

permanece invariante y no se produce tal desplazamiento.

La extensién espacial de las perturbaciones barométricas oscila entre cientos y miles de
kilémetros. Su duracién es, generalmente, de varios dias, aunque algunas permanecen estables
durante semanas. Como resumen, se puede concluir que las variaciones de presién estdn debidas
a marea atmosférica y a procesos climéticos. Las primeras incluyen fuerzas gravitacionales y
radiacionales, induciendo oscilaciones en frecuencias lunisolares. Las segundas se deben, prin-
cipalmente, a circulacién general atmosférica e incluyen fluctuaciones periédicas en frecuencias
no de marea, pero tienen como principal contribucién fenémenos aperiédicos. Como ejemplo
de componentes periédicas correspondiendo a frecuencias no astrondémicas, citamos amplitudes
significantes en periodo de 8 y 52.6 dias que han sido detectadas en registros barométricos de
gran longitud [7]. Existen, asf mismo, ciclos de presién de largo periodo, entre los que destacan
los periodos 11 y 22 anos relacionados con la actividad solar [91], aunque éste es un fenémeno

muy complejo.

Generalmente, el fenémeno atmosférico mas estudiado en relacién con variaciones del nivel
medio del océano es el denominado efecto barométrico inverso. HEste es el nombre que recibe
el desplazamiento vertical de la superficie libre del océano respecto de una posicién inicial de
equilibrio mecénico, como resultado de la redistribucién horizontal de las masas de agua, en
respuesta a las variaciones, regionales y temporales, de la presién atmosférica actuante sobre su
superficie [48]. Si considerdramos un fluido no viscoso y una variacién de presién atmosférica
sobre un punto de este fluido, entonces se produce un efecto estatico, desplazdndose el punto
verticalmente debido a la variacién del peso de la columna de aire sobre él. Sin embargo,
si el fluido es viscoso, como es el océano, al mismo tiempo se produce horizontalmente un
movimiento ocasionado por el efecto dindmico de la variacién de presién, que se propaga en
forma de onda de gravedad. En este caso, se producen oscilaciones libres, consistentes en ondas
amortiguadas, que en el caso del océano se manifiestan como ondas de corto periodo. En tercer

lugar, fuerzas exteriores no estdticas que originan, entre otros efectos, oscilaciones forzadas
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debidas al potencial astronémico de mareas y oscilaciones libres asociadas a la velocidad de paso
de una borrasca, ocasionan variaciones de presién. En todo este proceso, la viscosidad tiene un
papel importante no sélo en la existencia de estos fenémenos, sino también en la modificacién
de los pardmetros de respuesta y en la magnitud de la misma. Finalmente, en aguas someras es
importante considerar la accién del fondo, que implica tanto una amplificacién de la amplitud
como una variacién de la direccién del movimiento. Por lo tanto, se puede afirmar que intentar
comprender los mecanismo de carga ocednica comprende una variedad inmensa de fenémenos,
desde mecanismos de dispersién de diversos tipos hasta mareas o teorfa de disipacién.

Resumiendo, el efecto barométrico inverso es la respuesta estédtica del océano a variaciones de
presién, es decir, la respuesta instantdnea de la superficie libre del océano como consecuencia
de una variacién de presién. La magnitud de esta respuesta estdtica depende tanto de las
caracteristicas del agua del océano como de la profundidad de la cuenca. Se considera lineal,
pero el factor de linealidad depende de la profundidad de la cuenca; en aguas someras es también
funcién de la velocidad de desplazamiento de la perturbacién. Esto muestra la existencia de un
efecto dindmico que, aunque no sea generalmente considerado, modifica la respuesta estética, al
depender de la velocidad de propagacién de la perturbacién atmosférica causante de la variacién
de presioén, como se deduce de forma tedrica.

Existe en la atmdsfera también un efecto indirecto de las variaciones periédicas de presién
sobre el océano. Por una parte, esté el efecto atmosférico inverso debido a marea atmosférica y
que, generalmente, no se puede separar de las variaciones de nivel del mar por marea oceédnica
al tener lugar en las mismas frecuencias. Otra consecuencia es la variacién de la atraccién
newtoniana de la atmdsfera sobre el océano debido al desplazamiento de las masas atmosféricas.
Pero también hay que considerar el potencial de deformacién ocasionado por las variaciones
volumétricas en la atmadsfera y el potencial de deformacién de las cortezas ocednica y continental.
Sin embargo, generalmente estos efectos no se suelen considerar debido a su pequena magnitud

comparada con la del efecto barométrico inverso.

Otra manifestacién también importante del paso de perturbaciones atmosféricas, que ya fue
considerada y eliminada en el Capitulo 3, son las perturbaciones de alta frecuencia con origen
en el paso de una perturbacién depresionaria mévil, también conocidas como mar de fondo.

Suelen ser de forma regular y redondeada; de periodo menor de 23 segundos, su amplitud
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puede alcanzar dos metros y su longitud de onda suele estar entre 100 y 200 metros.

Restringiéndonos a la zona objeto de este estudio, en el Atlantico Norte una de las principales
fuentes de variabilidad interanual de la circulacién atmosférica superficial (con sus consecuen-
cias sobre el nivel del océano) es la Oscilacién del Atléntico Norte (NAO). Su importancia
se pone de manifiesto en diversos estudios, como el realizado por Hurrell en 1995 [138], que
muestra que es responsable de mds del 36% de la variacién media de presién atmosférica a
nivel del mar entre Diciembre y Marzo sobre la regién comprendida entre 20°y 80°N y entre
90°W y 40°E entre 1899 v 1994. Ademads, estas diferencias son méas pronunciadas en el invierno,
aunque estdn presentes todo el ano. Su actividad estd caracterizada por un indice, denominado
indice NAO, definido a partir de las diferencias de presién normalizada entre Lisboa (Portugal)
y Stykkisholmur (Islandia). Este indice puede indicar la presencia de viento medio de mayor
intensidad en invierno y, ademds, variaciones en las condiciones meteorolégicas (temperaturas
y precipitaciones) en diversas regiones de Europa parecen estar correlacionadas con esta per-
turbacién [138]. En concreto, este autor cita los inviernos de 1983, 1989 y 1990 como los de
mayor valor positivo en este fndice desde 1864. Diversos autores, como J.W. Hurrell y H. van
Loon, considerando el intervalo 1865-1994 o J.C. Rogers, a partir de observaciones entre 1900
v 1983, han mostrado la existencia de picos espectrales de este fenémeno, con muy diversas
periodicidades (2-3 anos, 6 a 10 anos, 20 afnos), y periodos predominantes variando a lo largo
del registro [137]. Ademds, parece estar muy relacionada con patrones de circulacién ocednica,
en particular la circulacién general del Mediterrdneo o El Nino, como han mostrado Huang
et al. y Vignudelli et al. [137, 319]. La relacién entre la NAO y variaciones estacionales en
los Mares del Norte y Béltico también ha sido senalada por Plag y Tsimplis [220]. Existen,
ademds, otras causas de variabilidad de la presién en la zona, como la senalada por Willet en
1949, que asocié minimos de presién en el Atlantico Norte con variaciones de periodo 273 meses

de méximos de actividad solar [91].

El estudio tedrico de las variaciones del nivel del mar ocasionadas por variaciones de presién
parte de las ecuaciones de momento, conservacién de la masa y de densidad, que describen la

velocidad de un fluido @ (x, y, z) = (u(x,y, 2) ,v (z,y, z) ,w (x,y, 2)) en un punto de coordenadas
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(z,y, z), en presencia de un campo de fuerzas, que deriva del potencial gravifico W

Du ~ B P —
E+Qqu+v<p_0+W> = F (5.1)
o¢  O(hu) O(hw)
5t o t o = O (5.2)
op Opy _
Lpwt = 0 (5.3)

donde % = % +uV, Q es el vector velocidad angular de la Tierra, p (x,y, ) es la presién total
ejercida en el punto, p (z,vy, z) es la densidad del fluido, py la densidad inicial, F representa al
resto de fuerzas actuantes, ¢ es la altura del nivel del mar respecto a la superficie no perturbada
y h es la profundidad en este punto del océano [211, 109, 234, 203]. FEl sistema de referencia
que empleamos es un sistema cartesiano definido de forma local donde el plano zy es el plano
del horizonte, tangente a la superficie equipotencial que pasa por el punto, ¢ en la direccién de
la meridiana y el eje z es la normal exterior, es decir, es la direccién de la vertical astronémica.
Aunque tanto al estudiar el efecto estdtico como el dindmico se parte de esta ecuacién, en los
dos casos las premisas son distintas, como veremos a continuacién. Sin embargo, en la literatura
se supone, en ambos casos, que la densidad es homogénea y constante, ya que para la mayorfa

de los propésitos este limite es suficiente.

5.2.1 Efecto estatico

Supongamos que las masas de agua ocednicas se encuentran en reposo, por lo que no existen
corrientes (es decir, u = (0,0, ¢)) dentro de un campo gravitatorio uniforme y en una Tierra sin

rotacién. En estas condiciones las ecuaciones (5.1), (5.2) y (5.3) adquiere la forma

Ap = pg

lo que implica que
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de donde, para una constante ¢, se cumple

p=—pgztc

Si aplicamos una presién atmosférica p, en la superficie libre del fluido en reposo y de-

superf. libre

nivel medio

Figura 5-1: Aumento del nivel del mar por una variacién de presién.

notamos por p, presién en un punto del océano situado a una profundidad z, se produce un
desplazamiento vertical ¢ de dicha superficie (figura 5-1). Considerando la condicién de equi-

librio hidrostético, se verifica

Pz = Pa — P (z - C) (5'4)

Derivando respecto a x, se obtiene

. apz - apa aC
“or  ox Mo (5.5)

va que la presién en un punto bajo la superficie del agua se mantiene constante; si se deriva

respecto a y se obtiene una ecuacién semejante. Integrando, se llega a la igualdad

Pa + pg¢ = cte

de donde se deduce que el desplazamiento vertical ¢ de la superficie libre del océano para
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variaciones locales de la presién Ap, respecto a una presién estdandar p, verifica

A =
AC:— pa :pa pa (56)

Py Py
Esta ecuacién, conocida como “respuesta barométrica invertida” (terminologia empleada por
Doodson) fue introducida por Jeffreys [339]. Senialamos que algunos autores consideran p, como

la presién promedio a largo plazo en la localizacién, e incluso la presién instantdnea global de

los océanos [221, 223, 339], definida como

m@z/mewww

La variacién anterior implica que el equilibrio no es local, sino global. Por otra parte, la varia-
bilidad de p, (¢) es pequena si se considera todo el océano y en muchos estudios altimétricos, se
corrige considerdandola constante [221]. En realidad, si se considera la variabilidad de presién
atmosférica sobre todo el océano, también se deberian considerar las variaciones de nivel sobre
todo el océano. Por otra parte, la determinacién del efecto de variaciones de presién implica
el desarrollo de modelos numéricos globales, cuyas soluciones estdan dadas en mallas de distinta
resolucién (ver, por ejemplo, [221, 223, 224, 339]), por lo que el aumento de precisién disminuye
por la resolucién de la malla, que estd limitada en muchos casos, por la del modelo global de
presioén atmosférica. Ademds, algunos de estos modelos imponen algiin otro tipo de restricciones,

como no considerar aguas a profundidades menores de una dada.

Para la determinacién y eliminacién del efecto estdtico de variaciones de presién, general-
mente se ha tomado una presién media constante, debido a las dificultades que tiene la deter-
minacién de la presién instantdnea y a la pérdida de precision si ésta no se determina de forma
precisa. Se supone, ademds, que el cambio de densidad respecto a la compresibilidad del agua
ocednica es despreciable, y se consideran los valores g = 9.80 ms™2, p = 1026 kgm~3. Si, en
estas condiciones, expresamos { en centimetros y Ap, en milibares, obtenemos finalmente la

relacién

A¢ = —0.993Ap, (5.7)

292



es decir, un incremento de presién de 1 milibar produce un decremento de, aproximadamente,
1 cm de la superficie libre del océano.

En latitudes medias, la presién atmosférica puede variar entre 980 mb y 1030 mb, siendo
su valor medio de 1013.2 mb [234], pero la variacién estacional media en latitudes medias
o altas es de 10-20 mb [223, 339]. Las variaciones tedricas correspondientes de nivel estdn
comprendidas entre +33 v —17 cm, que no son nada despreciables. Los valores extremos de
presién atmosférica observados son de 1080 mb y de 925 mb, para anticiclones y ciclones no

tropicales. Las variaciones del nivel medio asociadas son 466 y —87 cm.

5.2.2 Efecto dinamico

El desarrollo efectuado anteriormente es solamente valido para aguas profundas. En aguas
someras hay que considerar ademds la respuesta dindmica del fondo ocednico a variaciones de
presién. Se considera una plataforma de profundidad constante y que el océano es un fluido
ideal, sin friccién con el fondo, ni fuerzas de Coriolis [229]. Las ecuaciones (5.1), (5.2) y (5.3),
ignorando los términos advectivos, relativos al movimiento horizontal de las masas ocednicas,

Coriolis y tensiones, se transforman en

ou  10p

ot pOox

va que, para simplificar, se puede suponer que la perturbacién se mueve con velocidad u en la

direccién x. Si se sustituye la expresién obtenida para p, en la ecuacién (5.4) se obtiene

ou 1 9p, a¢
- _g= 5.8
ot p Ox Yor (58)

Por otra parte, de forma general una perturbacién de presién atmosférica propagandose en

la direccién positiva del eje x, se puede escribir como
Ap, = A(x — Cat) (5.9)

donde A es una funcién general y C'4 la velocidad de propagacién de la perturbacién [234].

En principio, se puede suponer que la respuesta barométrica del océano es lineal respecto a las
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variaciones de presién. Bajo esta hipdtesis, el desplazamiento vertical tiene la forma
AC = aA(x — Cat) (5.10)

Ademés ( tiene que verificar la ecuacién (5.8) y la condicién de continuidad (5.2). Suponiendo

que la profundidad de la cuenca h es constante, resulta la ecuacién

a¢ ou
— 4+ h— =0 5.11
ot + ox ( )

Sustituyendo la expresién (5.10) en esta 1iltima ecuacién, se obtiene

ou aCly

—_ = / J—
I h A (gc CAt)

siendo A’ la derivada de A respecto de (z — C4t). Integrando respecto a z, el resultado es la

siguiente expresién para la velocidad de desplazamiento de la perturbacion

aCy

Az — Cut) (5.12)

u =

va que el término constante es cero, al suponer que fuera de la perturbacién no hay movimiento
vertical del océano. A continuacién se sustituyen las ecuaciones (5.9), (5.10) y (5.11) en la
ecuacién (5.8) y suponiendo que A'(x — C4t) no se anula, se puede despejar a, llegando a una

expresion del desplazamiento vertical del océano ocasionado por la variacién de presién
1

CQ
Py (1 - zﬁ‘)

que, de forma simplificada, representa el efecto dindmico de variaciones de presién, aunque no

A= — Ap,, (5.13)

se han considerado caracteristicas que pueden influir de forma importante en la magnitud del
efecto, como propiedades viscoeldsticas locales de la corteza o densidad variable en el fluido.
Obviamente, el signo menos indica que el efecto es inverso. El factor obtenido considerando
aguas someras es el factor obtenido para aguas profundas, dividido entre (1 — C% /hg). C% /hg
es el cuadrado de la razén entre la velocidad de la perturbacién y la velocidad de una onda

larga, lo que significa que para perturbaciones que se mueven a mayor velocidad, la respuesta
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se amplifica. Aunque, en teoria, esta razén podria ser 1, resultando por lo tanto un factor
de amplificacién infinito, este tipo de respuesta no se produciria, debido a la friccién con el
fondo. Por otra parte, si C% /hg es menor que 1 (lo que, generalmente, ocurre, debido a la baja
velocidad de las perturbaciones atmosféricas) entonces la ecuacién (5.13) se puede escribir en

forma de desarrollo en serie

1 SN CANN LAY
AC = _—— (14 —A + <—A> + <—A> =+ ... Apa
Pg hg hg hg

Se han desarrollado modelos distintos a éste, como el que considera ondas planas de presién
propagdndose con velocidad constante, junto con la ecuacién del momento [158], o que parten
de la ecuacién linealizada no dispersiva para el desplazamiento vertical del nivel del océano
respecto a variaciones de presién y considerando el transporte de masas ocednicas [240]. Estas
ecuaciones, aunque también son simplificaciones, muestran la dependencia de la respuesta del
océano a variaciones de presion respecto a la velocidad y frecuencia de la perturbacioén o respecto

a caracterfsticas de los procesos dindmicos en estos rangos.

Este problema también se puede abordar considerando escalas de tiempo mayores que el
periodo inercial (1/f; f = 2Qsen ¢ es el pardmetro de Coriolis), donde se verifica la ecuacién
cuasi-geostréfica linealizada [109, 222]. Considera que la presién atmosférica es resultado de

componentes del tipo
Pa = po exp (tkx + ily — iot)

donde k y I son los mimeros de onda en la direccién de los eje x e y respectivamente y o es la

velocidad angular de la componente. Las soluciones de la ecuacién considerada vienen dadas

[109, 221, 222] por

1
AQ = 177 Cip

donde (;; es el desplazamiento debido al efecto estdtico y 7 depende de la frecuencia de esta-
bilidad N, la frecuencia inercial f, los nimeros de onda, la velocidad angular y la profundidad.

Destacamos las analogfas entre esta ecuacién y la ecuacién (5.13). Debido a que los desplaza-
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mientos del nivel del océano debidos a variaciones de presién ¢ se pueden relacionar con las

variaciones estéticas (;,, algunos autores [109] definen el nivel medio ajustado ¢ como

€=(—C(p

Otro punto de vista distinto al primero, que fue dado por Wunsch [339], parte de las ecua-
clones de momento, conservacién de masa y densidad (5.1), (5.2) y (5.3); considera que la

presién atmosférica es resultado de componentes del tipo

pa = Ao (k, 1, 0) exp (ikx + ily — iot)

donde k, | y o coinciden con los pardmetros definidos anteriormente y Ag debe ser interpretada
como una variable estocastica de media cero, de tal forma que el producto escalar entre variables
de distintos pardmetros sea cero, es decir, el proceso es espacial y temporalmente estacionario.
Supone que las componentes (u, v, w) y p’ admiten separacién de variables respecto a z y llega
a un sistema de dos ecuaciones diferenciales ordinarias de primer orden, que se resuelve segin
las condiciones de contorno. Considera seis casos bdasicos: perturbaciones atmosféricas de alta
frecuencia y baja frecuencia, recinto acotado verticalmente (sin efectos por resonancia con el
fondo ocednico) o sin acotar y acotado horizontalmente (frontera casi amortiguadora) o sin
acotar horizontalmente.

En general, podemos concluir que existe una gran variedad de aproximaciones al problema
del efecto barométrico. Aunque todas parten de un mismo conjunto de ecuaciones, las diferen-
cias entre ellas residen en las simplificaciones y suposiciones que se realizan, tanto respecto al
océano como a la atmésfera. Aunque a partir de lo anterior puede parecer que este problema
estd resuelto, en la practica no es asf, debido a que la complejidad de la modelizacién de este

fenémeno dificulta su determinacién precisa.

5.3 Efecto del viento

El viento en zonas costeras seguramente sea uno de los efectos perturbadores del océano antes

conocidos. Sin duda el hombre ha asociado estos fenémenos ya desde tiempos remotos: en dias
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en los que la intensidad del viento es mayor el océano se presenta méas perturbado, con més
olas, y la altura de los maximos y minimos de marea estd modificada. Sin embargo, comprender
v explicar los mecanismos que gobiernan esta interrelacién y su magnitud real sigue siendo un

problema no completamente explicado.

La accién directa del viento sobre la superficie del mar origina, por rozamiento, un desplaza-
miento horizontal de las masas ocednicas, que se conoce como corriente de deriva o de arrastre.
Y, en realidad, los principales sistemas de corrientes del mundo estan originados por el viento.
Las dos caracteristicas principales son un efecto limitado por la profundidad y la no coinciden-
cia de la trayectoria de estas corrientes con la direccién del viento (efecto Ekman). Ademds,
los vientos costeros en aguas someras u ondas de largo periodo pueden ocasionar acumulacién
de agua contra la costa, con la variacién de nivel asociada. Este efecto puede ocasionar una
amplificaciéon de corrientes de gradiente ya existentes, cuando su direccién coincida con la del
viento. La composicién de estas dos corrientes puede suponer desniveles de 10-20 c¢m, su ex-
tensién horizontal puede ser de 80 km y la vertical superar los 400 metros de profundidad.
Por otra parte, este desnivel puede producir, ocasionalmente y cuando estd asociado a efectos
barométricos locales, grandes tormentas que producen desastres importantes en zonas costeras,
tanto desde el punto de vista econémico como humano, ya que su magnitud puede ser de varios
metros dentro de la costa y puede incluso arrasar islas. La extensién temporal de los efectos
de mayor magnitud puede ser de horas o dias, pero variaciones més pequenas originadas por el

viento se pueden dar en escalas de tiempo mayores (meses o, incluso, anos).

Otra manifestacién del efecto del viento sobre la superficie del océano son las perturbaciones
de alta frecuencia, que ya fueron consideradas y eliminadas en el Capitulo 3. En primer lugar,
es necesario considerar ondas capilares (1" < 0.1%), producidas en la superficie de separacién
de los dos fluidos por la accién del viento, siendo en este caso la fuerza restauradora la tensién
superficial. Asf mismo, es responsable de las ondas de gravedad, originadas como resultado de
la accién restauradora de la gravedad sobre las particulas ocednicas desplazadas por el viento
de su posicién de equilibrio. Cuando se encuentran en la zona generadora, constituyen las
oscilaciones forzadas conocidas como mar de viento. Su estructura se caracteriza por perfiles
agudos y periodos entre 1 y 14 segundos, aunque en su espectro se aprecia la superposicién

de numerosas componentes no armonicas, lo que dificulta su prediccién. Al desplazarse el
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oleaje, totalmente desarrollado, se transforma en oscilaciones libres denominadas mar de fondo,
caracterizadas por una mayor homogeneidad y periodos en el limite superior de la banda, hasta
30°. Para que se produzcan este tipo de perturbaciones es necesario que se alcancen unos
valores minimos de velocidad del viento, duracién y drea de actuacién (“fetch”). Ademds, para
cada velocidad del viento existe un méaximo de energia que se puede transferir a la superficie
del océano, disipdndose cualquier exceso en forma de calor. Por otra parte, episodios aislados
de fuertes vientos impulsivos también pueden ocasionar ondas de mayor periodo, como seiches
[58, 59).

La relacién entre estos procesos ocednicos superficiales y su relacién con el viento ha sido
hecha desde tiempos inmemoriales, por lo que es completamente natural que investigadores
como Lagrange, Airy, Stokes o Rayleigh estudiaran el tema, intentando explicar las propiedades
de estas ondas superficiales desde la mecdnica de fluidos. Sin embargo, su explicacién no es
tan sencilla; como ejemplo citamos la palabras de Rayleigh “La ley bésica del movimiento del
océano es que no hay ley”. Este estudio cambié, en gran medida, con el desarrollo de técnicas
estadisticas que posibilitaron estudios empiricos. Asi, aunque ya Lord Kelvin relacién la altura
de las olas con la intensidad del viento, esta relacién no fue confirmada hasta los estudios
empfiricos de Stevenson, en 1850, donde relacioné la altura con la distancia a la zona de accién
del viento.

Uniéndose a los efectos anteriores, vientos costeros pueden modificar la trayectoria de ondas
de aguas someras continentales, que son ondas de gran longitud (del orden de 1000 km), largo
periodo (entre 5 y 20 dfas) que se propagan en una unica direccién, la correspondiente a la

Fuerza de Coriolis [122].

Los estudios sobre la respuesta temporal de una océano estratificado a fenémenos atmosféri-
cos han enfatizado, general e invariablemente, la variabilidad ocasionada por vientos superfi-
ciales mds que la de la presién atmosférica, lo que puede estar ocasionado por que la contribucién
debida a variaciones de presién es considerada normalmente menos importante desde el punto
de vista dindmico [222].

El efecto del viento, que origina un movimiento forzado, sobre el océano se puede tratar
con un formalismo muy similar a la presién atmosférica [109]. Se considera el viento a partir

del vector horizontal que representa la fuerza por unidad de drea ejercida entre la superficie
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ocednica (que se supone horizontal) y la capa atmosférica colindante, es decir, de la tensién
horizontal (X,Y’). En este caso, derivada a partir de la ecuacién (5.1), se verifica la ecuacién

del momento horizontal linealizada

ou 19y 10X
= - 4=

— - 5.14
ot Jv pdxr  p Oz ( )
Ov 199 10Y
— — fu = = 4
ot p Oy pOoz

para pequenas perturbaciones p’ de presién. La razén por la que se incluyen sélo derivadas
verticales y tensiones horizontales estd en que la escala vertical de la capas que interaccionan
en la atmosfera y el océano (es decir, las regiones adyacentes a la superficie donde las tensiones
son comparables a valores superficiales) es mucho menor que la escala horizontal en la que varia
la tensién. De forma tipica, la capa atmosférica es de 1 km de altura y la del océano de 10-100
metros de profundidad. En contraste, la escala horizontal de las variaciones de la tensién puede

estar comprendida entre 100 y 1000 km.

La ecuacién de la respuesta del océano a un movimiento forzado con origen el viento se
obtiene promediando la ecuacién (5.14) verticalmente, si se supone que la presién es constante
en superficies de densidad constante. Suponiendo un océano homogéneo, donde el gradiente de
presién es proporcional a la inclinacién de la superficie e independiente de la profundidad y f

es el pardmetro de Coriolis, resulta el sistema de ecuaciones

ou ¢ 1

— - = —g—=+—(X;—- X
ot Jv g@x+pH< )
ov ¢ 1

= _ = g1+ —(Y,-Y,

o gaerpH( r)

donde (u,v) denotan la corriente verticalmente promediada, ¢ es el desplazamiento de la super-
ficie del océano, (X, Y;) es la tensién superficial impuesta por el viento, H es la profundidad
constante del océano y (Xy, Y7) es la tensién del fondo debida a friccién. Para un océano estra-
tificado de profundidad constante se obtiene la misma ecuacién si se considera que la presién no
es constante en superficies de densidad constante. Finalmente, sefalamos que esta formulacién

también se emplea para la modelizacién de tormentas en aguas someras [109].

Asi mismo, la formulacién que proporciona la elevacién costera por efecto del viento se
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deduce de (5.14).

Como ejemplo, estudiamos el efecto del viento actuando en un canal estrecho de profundidad
constante H. Se supone [234] que la inclinacién de la superficie del océano, en la direccién x,
se obtiene equilibrando fuerzas de presién y tensién horizontal

o _ox

= 5.15
ox oz ( )

Ademés, la tension se puede considerar independiente de la profundidad, y que promediada con

la profundidad tenemos

Sustituyendo esta expresién y (5.15) en la ecuacién (5.4), se obtiene

¢ Xs— Xy
or  pgH

Por otra parte, una expresién que expresa esta relacién en funcién de la intensidad es

% _ CppaW2

oz pgH

donde C}, es un coeficiente de resistencia adimensional, dependiente del nivel sobre la superficie

ocednica en que se mide la intensidad del viento, p, es la densidad del aire y W es la intensidad

del viento [234].

El descubrimiento de la divergencia entre las trayectorias de la corriente superficial y del
viento lo hizo F. Nansen (1861-1930) durante una expedicién de 3 afios al Océano Artico.
Observé que los icebergs no se movian en la direccién del viento y a su regreso, en 1896, se
lo hizo notar a W. Ekman, que formulé este tipo de corrientes superficiales. La razén de esta
modificacién estd en la accién de la fuerza de Coriolis C' sobre la accién del viento W en la capa
més superficial (figura 5-2), con rozamiento R, produciéndose una modificacién de la trayectoria
en funcién de la latitud ¢ y de la fuerza del viento. Ekman supone una estratificacién laminar

del océano y considera la ecuacién (5.14), que es la que rige este movimiento. Esto no es més que
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Figura 5-2: Modificacién de la direcciéon del movimiento originado por el viento.

una simplificacién y una modelizacién detallada de las capas de interaccién entre la atmdésfera
v el océano es muy compleja, ya que no sélo intervienen turbulencias causadas por diversos
fenémenos, como las olas, sino que se producen a la vez importantes procesos de mezcla causados
por calentamiento y enfriamiento [211, 109]. Sin embargo, modelos relativamente simples se
pueden emplear para determinar propiedades de la capa de interaccién y para calcular los
efectos sobre el flujo resultante [109], como es esta ecuacién. Otro ejemplo es el proporcionado
por Ekman que, a partir de las observaciones de Nansen y Mohn, obtuvo la siguiente relacién

empirica

_0.0127W
 Jsen¢

v

donde v es la velocidad en superficie de una corriente de deriva, que es empleada de forma

extensa [251].

A partir de la ecuacién (5.14) se puede observar que hay dos fuerzas que influyen en el
movimiento del fluido, la debida al gradiente horizontal de presién (que ya fue considerada al
analizar el efecto barométrico) y la debida al gradiente vertical de la tensién, y ambas se pueden
considerar separadamente. La parte de la velocidad ocasionada por la tensién del viento (que

se denota (ug,vg)) estd confinada a la capa en la que actia la tensién y se llama velocidad de
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Ekman; esta capa sobre la que actia la tensién se denomina capa de Ekman [109]. Ademds,
la tensién tiende a mover la capa superior y, consecuentemente, ejercer una tensién sobre la
siguiente capa, por lo que este movimiento laminar se transmite a capas inferiores. En cada
cambio de nivel se produce una disminucién de la velocidad y un nuevo desvio en el mismo

sentido. La siguiente expresién

proporciona de forma empirica la profundidad z, en metros, a la que la velocidad del fluido
es practicamente nula y donde su direccién forma aproximadamente un dngulo de 180°con la
trayectoria de la corriente en la superficie, donde W estd dado en m/s. Esta profundidad, que se
conoce como profundidad friccional o de Ekman, no suele sobrepasar los 100 m en el Atldntico,
aunqgue se han observado valores excepcionalmente elevados de 150 m durante la incidencia de

fuertes vientos [251, 253].

5.4 Variaciones de temperatura y densidad

Debido a que el sistema océano-atmdsfera estd muy influenciado por las variaciones de tem-
peratura, es de capital importancia conocer cémo estdn afectados por su gradiente estos dos
medios. La temperatura atmosférica estd determinada, principalmente, por la accién de la ra-
diacién solar incidente sobre la Tierra. A escala planetaria existe equilibrio en el balance global
de energia. Sin embargo, el calentamiento de la atmdsfera, el océano y la corteza se concentra
en latitudes bajas, mientras que la radiacién emitida por la Tierra al espacio es mucho més
uniforme. El transporte del exceso de energia de las zonas tropicales a las polares determina
un sistema global de vientos y corrientes ocednicas que constituye la circulacién general. La
radiacién intrinseca solar no es el tnico origen de las variaciones térmicas observadas sobre
la superficie de la Tierra; la distribucién de océanos, continentes y regiones heladas, el calor
latente, absorbido en gran medida por el vapor de agua, y los cambios de estado liquido-gas-
s6lido del agua del mar, combinados con la rotacién de la Tierra son, asi mismo, vitales en la
redistribucién de esta energfa de origen solar.

Adema4s, debido a la interrelacién entre la atmdsfera y el océano, también parece obvio que
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variaciones de temperatura de uno de ellos van a influir en el otro. Este tema es de gran ac-
tualidad, sobre todo en conexién con un aumento del nivel medio global como consecuencia del
efecto invernadero, por las importantes implicaciones que tiene tanto desde el punto de vista
geodésico como socio-econémico. En este capitulo vamos a considerar variaciones de tempe-
ratura atmosférica, englobadas dentro del estudio de fenémenos meteorolégicos. Sin embargo,
no vamos a estudiar las variaciones de la masa del océano como consecuencia de un aumento
de temperatura, ya que seréd tratado en el siguiente capitulo, aunque por su relacién con la

temperatura atmosférica, si que vamos a describir la estructura térmica del océano.

Un ejemplo de la importancia de la atmésfera y del océano en el proceso de redistribucién de
la energia que llega a la Tierra se obtiene si se considera el equilibrio que se alcanzarfa si la Tierra
no tuviera una envoltura fluida. La superficie, debido al efecto albedo, radiarfa una cantidad &
de la radiacién recibida y absorberfa el resto. La absorcién de una parte de esta energia podria
hacer que la superficie se calentara hasta que radiara tanta energfa como la que absorbiera. La
cantidad de energia F radiada por unidad de tiempo cuando la superficie considerada alcanza

una temperatura T (en grados Kelvin) estd4 dada por la Ley de Stefan-Boltzman

E=oT*

donde o = 5.7-107% Wm 2K ~* es una constante. Segtin la radiacién que absorbe actualmente
la Tierra, este equilibrio se alcanzaria cuando la temperatura fuera de —3°C en el Ecuador,
—123°C en el Polo Sur y —103°C en el Polo Norte [109]. Pero, en realidad, la temperatura en la
superficie de la Tierra es mucho méas templada y la diferencia entre el Ecuador y los Polos mucho
menor, lo que estd ocasionado por la atmdésfera y el océano, al absorber parte de la radiacién y
transportar el calor de un lugar de la Tierra a otro. Ademds, esta diferencia tan grande entre
la temperatura en la superficie terrestre sin atmdsfera y con atmdsfera estd ocasionada por el

efecto invernadero, al retener y también emitir la atmdésfera calor.

Un esquema simplificado de la forma de actuar de la atmdsfera se representa en la figura
5-3, donde se supone que la radiacién incidente es 100 y en base a esta proporcién se representa
el albedo o radiacién reflejada (en torno al 30%), al absorbida por la superficie terrestre (un

51%), por la atmésfera (19%) v la emitida hacia el espacio (en torno a 70 unidades). Por otra
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Figura 5-3: Equilibrio de radiacién en la atmdsfera.

parte, senalamos que el aumento de temperatura ocasionado por actividades industriales o por
variaciéon de las caracteristicas de la atmdsfera estaria incluida en la emisién infrarroja desde
la superficie o en la absorcién de la radiacién solar por ozono o agua. Pero el problema del
calentamiento global no es tanto un problema de que la atmdsfera reciba maés energia de la que
emite, sino de un cambio en la redistribucién de energfa en ella, ocasionado principalmente por
cambios en la composicién. Ademds, aunque el papel desempenado por el C'Oy como regulador
de la temperatura y su influencia en la temperatura de la atmdsfera estd claro (los niveles
de este gas fueron mucho mayores que los actuales hace 500 millones de anos y empezaron a
descender con la formacién de la vegetacién sobre la Tierra, con la consiguiente disminucién
de la temperatura), su influencia en las variaciones post-industriales de la temperatura global,

como senalan Cazenave et al. [46].

Hay que senalar que la cantidad total de la radiacién incidente en un punto de la superficie
terrestre varfa extraordinariamente entre el dfa y la noche y en las distintas estaciones. Las
variaciones diarias tienen importantes consecuencias, como el régimen diurno de vientos en
zonas costeras u oscilaciones de temperatura, con su efecto sobre la presién atmosférica en este

periodo. Ademds, la existencia de variaciones diarias puede afectar al estado de la atmdsfera
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en periodos mds largos, dependiendo la magnitud del efecto de su amplitud. Las variaciones
estacionales se deben, principalmente, a la excentricidad de la érbita terrestre. Sus efectos son
tales que la radiacién incidente sobre la Tierra sufre variaciones de hasta 43.5% respecto a la
distancia media al Sol, y cuyos valores extremos son alcanzados en el perihelio y afelio. De
forma intuitiva, estd claro que la existencia de estas variaciones estacionales tiene importantes
consecuencias sobre el estado medio de la atmdsfera y el océano, lo que también se ha mostrado
a partir de modelos numéricos [109]. Uno de los factores més importantes que asf se detectaron
fue la disminucién de la capa de hielo en épocas estivales, con la reduccién subsiguiente del

efecto albedo.

La distribucion vertical de la atmésfera estd regida por el campo gravifico terrestre. Desde
este punto de vista, es necesario tener en cuenta que el 99% de toda la masa de los gases
atmosféricos (aproximadamente una millonésima de la masa de la Tierra sélida y del océano),
se encuentra en la zona que se extiende hasta los 50 km de altitud. Cerca del 90% est4 situada
en la zona por debajo de los 13 km. La extensa zona superior es muy tenue desde el punto de
vista de la astronomia y de la geodesia por satélites, ya que en ella los gases atmosféricos se
encuentran fuertemente ionizados por la accién de la radiacién solar, influyendo en el campo
magnético terrestre. La importancia de la temperatura en la atmdsfera se pone de manifiesto
en que una de las divisiones de su estructura vertical mas ampliamente empleada se debe a
criterios basados en su temperatura, resultando cinco capas. La troposfera se extiende desde
la superficie terrestre hasta los 13 km de altura, aunque en realidad, su limite se encuentra a
18 km en el Ecuador y a 8 km en los Polos, altitud variable, por otro lado, estacionalmente.
En esta zona, la temperatura disminuye con la altura, aproximadamente -6°.5/km, en funcién
de la radiacién térmica emitida por la superficie terrestre y de la radiacién solar incidente. En
su limite superior o tropopausa, la temperatura es del orden de -63°C. En la capa siguiente, la
estratosfera, situada entre los 13 y los 50 km aproximadamente, la temperatura aumenta con la
altura, debido a la formacién de ozono, alcanzando los 0°C en su limite superior o estratopausa.
La temperatura decrece de nuevo en la siguiente zona, la mesosfera, que se extiende entre los
50 y los 80 km de altitud; alcanza un minimo de -83°C en su limite superior, denominado
mesopausa. Debido al proceso de ionizacién, la temperatura crece de nuevo con la altura en

la termosfera, que se extiende hasta los 4000-500 km aproximadamente. En su limite superior
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o termopausa alcanza un méximo de 1773°C. Finalmente, en la tltima capa o esosfera, que se
extiende hasta el limite de la atmdsfera, la temperatura no experimenta grandes variaciones.
De mucho m4s interés resulta para nosotros el efecto de gradientes horizontales de tem-
peratura, ya que intuitivamente se puede esperar que el calentamiento no homogéneo de la
atmosfera y el océano tienda a originar movimientos que amortigiien estas diferencias. Estos
movimientos son el origen principal de la circulacién general atmosférica y ocednica. Como
ejemplo en el océano citamos las corrientes a nivel planetario, algunas de cardcter periédico
claro, como la corriente del Golfo, y otras de caracter no tan claramente definido, como El
Nino y la Nina o la Oscilacién del Atlantico Norte. Tienen una papel muy importante en
la redistribucién y reajuste de diversos pardmetros ocednicos, como densidad, temperatura o
salinidad. Actian, en este sentido, como grandes “trenes planetarios”, haciendo que, a pesar
de las caracteristicas particulares de cada posicién geografica, el océano tienda a una cierta

uniformidad.

A pesar de que la causa principal del calentamiento diferencial de la Tierra es la actividad
solar, existen otros efectos, como radiactividad en la corteza y en el manto, o actividad en
las dorsales ocednicas, que generalmente implican variaciones de menor magnitud. Como se
puede observar en la figura 5-4, la distribucién de la temperatura en la superficie en océanos
abiertos es aproximadamente zonal, con las lfneas isotermas orientdndose, aproximadamente,
en la direccién Este-Oeste, aunque cerca de la costa esta distribuciéon puede estar modificada
por la accién de diversas corrientes. La temperatura en océanos abiertos varfa entre un méximo
de 28°C al norte del Ecuador y un minimo de —2°C cerca de zonas con hielo en latitudes altas.
Por otra parte, si se considera la variacién de temperatura con la profundidad, la masa de agua
ocednica se puede estructurar térmicamente de forma simplificada, en dos capas homogéneas
con una zona de transicién entre ambas [212, 251]. En la capa més superficial, conocida como
capa de mezcla, con una profundidad media aproximada de 600 metros en latitudes medias y
200 metros en latitudes bajas, tienen lugar las variaciones de temperatura debido a la radiacién
solar, con una temperatura media de 17°C en latitudes medias y 25°C en el Ecuador. A
partir de esta profundidad existe una zona de transicién donde la temperatura disminuye con
la profundidad hasta alcanzar un valor estable del orden de los 4°C. Esta zona de variacién

brusca se conoce como termoclina principal.
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Figura 5-4: Temperatura superficial media del océano, en °C [161].

La temperatura media en la zona superficial presenta una variacién estacional que se detecta
en los 100 — 150 metros mds superficiales y que oscila entre los 17°C en invierno y los 25°C
en verano, que da lugar a una termoclina estacional que no tiene lugar practicamente en zonas
ecuatoriales debido a que la radiacién solar recibida a lo largo del ano es aproximadamente
constante. Sin embargo, en ambos casos tiene lugar una variacién diurna de la temperatura del
océano, que puede llegar a ser de hasta 2°C y que afecta a los 10 metros mas superficiales. En
zonas polares o subpolares, la variacién de temperatura entre los 20 y los 60 metros en periodos
de luz solar es considerable, y entre los 60 y los 100 metros de profundidad en periodos noc-
turnos [212]. Por otra parte, la temperatura superficial es mucho menor que en latitudes bajas,
mientras que la temperatura de la capa profunda es similar, presentando consecuentemente una
termoclina que no es tinica. En zonas polares nérdicas existe, a menudo, una capa dicotermal
de los 50 a los 100 metros de profundidad, donde la temperatura desciende hasta los —1.6°C,

situada entre dos capas mas cdlidas. Un perfil tipico de la estructura térmica del océano para

307



los tres tipos de latitudes se representa en la figura 5-5.
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Figura 5-5: Perfiles tipicos de temperatura media para latitudes altas, medias y bajas [212].

Las temperatura estd fuertemente asociada a la densidad y salinidad del agua ocednica.
El agua del mar contiene, disueltos, la mayorfa de los elementos conocidos. Y, aunque la
concentracién total de sales disueltas depende de la zona y de la profundidad, la proporcién de
los componentes més abundantes permanece précticamente constante, debido principalmente
a la mezcla que tiene lugar en el océano para una escala de tiempo geolégica. Para poder
cuantificar, de alguna manera, la cantidad de sales disueltas en el agua marina, se define la
salinidad como la “cantidad total de materiales sélidos en gramos contenida en un kilo de agua
del mar cuando todo el carbono se ha convertido en oxigeno, el bromo y el yodo en cloro y
la materia orgdnica ha sido oxidada”. Los valores superficiales de la salinidad varian entre
un 3.3% y un 3.7%, aunque presenta una diferencia respecto a la distribucién geogréfica de la
temperatura superficial, ya que los valores minimos se alcanzan justo al norte del Ecuador y
los méximos aproximadamente a 25° N y S (figura 5-6, en tanto por mil). Esto es debido a
que la salinidad superficial estd determinada por la evaporacién y precipitacién, presentando el

méximo en la zona donde la evaporacién anual supera a la precipitacién anual, mientras que
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Figura 5-6: Salinidad superficial media del océano, en %g [161].

la temperatura méaxima se alcanza en el Ecuador porque es donde se recibe mayor radiacién
solar. Se puede observar que la densidad es, generalmente, mayor en el océano Atlantico que
en Pacifico y en el Indico. Por otra parte, la distribucién de salinidad con la profundidad
no es tan sencilla como la distribucién de la temperatura, ya que las variaciones de densidad
que tienen lugar en océanos abiertos no predominan sobre el efecto de la temperatura, siendo
posible encontrar zonas con salinidad alta o baja en aguas célidas y capas superiores. En
regiones ecuatoriales, tropicales y subtropicales existe un mfnimo claro de salinidad en 600—1000
metros de profundidad, aumentando esta hasta los 2000 metros. En el Atlantico disminuye a
mayores profundidades (figura 5-7). En latitudes altas, donde la salinidad es menor, aumenta
normalmente con la profundidad hasta los 2000 metros, sin ningiin minimo no superficial.
Ademsds, en regiones costeras, donde se produce aportacién de agua procedente de rios, existe
una zona de rdpido aumento de salinidad, llamada haloclina, entre la capa profunda de mayor

salinidad y la superficial. Adicionalmente, la salinidad presenta variaciones temporales de
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Figura 5-7: Perfiles tipicos de salinidad en los océanos Atléntico, Pacifico y en los trépicos [212].

distinto periodo. Por una parte, se tienen variaciones anuales, que son superficiales y que en
océanos abiertos no superan el 0.05%, aunque en zonas de muchas precipitaciones la variacién
puede ser mayor [166, 212]. Pero la variacién de la salinidad tiene también una componente de
largo periodo debido a la aportacién de sodio y cloro de rocas continentales y a depdsitos de sal
marina en zonas continentales; se han realizado varios estudios al respecto, estiméndose que la

salinidad del océano primitivo podrfa ser hasta dos veces el valor actual [152].

La densidad p estd determinada, segiin la primera ley de la termodindmica [203]

de dp~!
oz = —pp— g VT +x +pQ (5.16)

siendo p la presién, T' la temperatura, e la energia interna por unidad de masa, & la conductivi-
dad térmica, () la velocidad de adicién de calor por unidad de masa debido a fuerzas internas y
x la adicién de calor debido a disipacién viscosa. Normalmente, la variacién de energfa interna
originada por disipacién es despreciable y se omite, aunque existen algunos fenémenos en los
que y puede ser importante, como la circulacién del manto [203]. Si se considera que la pre-

sién depende sélo de la densidad y de la temperatura o se trabaja con un gas ideal, se pueden
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obtener expresiones mds sencillas de esta ecuacién. Sin embargo, no hay que olvidar que uno de
los pardmetros que mads influyen en el valor de la densidad es la salinidad, que presenta valores
diversos que dependen no sélo de la situacién geografica y de la profundidad, sino también de
la estacién.

La importancia de la densidad radica en que determina la profundidad en que la masa de
agua reposa en equilibrio, ya que el océano es, en general, gravitacionalmente estable en el
sentido cldsico de que el fluido méas pesado permanece debajo del méds ligero para buscar un
estado de minima energfa. La densidad, determinada por la temperatura, la salinidad y la
presién varfa entre 1021 kg/m? en la superficie y 1070 kg/m? a 10000 metros de profundidad.
Por otra parte, la densidad en regiones ecuatoriales tiene un valor aproximado de 1022 kg/m?® y
en latitudes de 50° a 60° de 1027 kg/m3, decreciendo ligeramente en latitudes mayores, debido

principalmente a la disminucién de la salinidad, como se puede observar en la figura 5-8. Pero
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Figura 5-8: Variacién de los perfiles de la densidad, temperatura y salinidad [212].

una caracterfstica mas importante de la densidad es la estratificacién que presenta el océano
debido a variaciones de densidad, caracterizada, principalmente, por la existencia en la superficie
de una capa mixta relativamente fina, donde el agua estd continuamente en movimiento por la
accién del viento y de la radiacién solar, creciendo la densidad con la profundidad. Adems4s,

existe una zona bastante estrecha en que la densidad varia de forma brusca y rdpida. Un
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perfil tipico de la variacién de densidad, dependiendo de la latitud, se muestra en la figura 5-9.

Aunque la zona de variacién rapida de la densidad, llamada picnoclina, se encuentra situada
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Figura 5-9: Perfiles tipicos de densidad para latitudes altas, medias y bajas [212].

aproximadamente a 1 km, la profundidad depende, como en la temperatura o la salinidad, no
sélo de la latitud sino también de la longitud. Adem4s, se puede observar que el perfil tipico
de la variacién de la densidad con la profundidad es muy similar al de la temperatura.

La variaciéon de presién, temperatura y salinidad se produce a distintas profundidades en
el océano, lo que implica la existencia de grandes gradientes de los tres pardmetros asocia-
dos con esta inclinacién de las Ifneas isobaras, isotermas e isohalinas respectivamente, con las

consiguientes corrientes originadas por este motivo, que no serédn tratadas en este capitulo.

5.5 Eliminacién de las perturbaciones atmosféricas

La eliminacién de los fenémenos atmosféricos de las observaciones mareograficas es el siguiente
paso en la determinacién del nivel medio que estamos llevando a cabo. En primer lugar,
consideraremos el efecto barométrico inverso, tema de gran actualidad dentro de los estudios
sobre el océano desde mediados del siglo XX. En especial, desde el lanzamiento de los primeros

satélites artificiales y su utilizacién como sistema de observacién global de la Tierra, junto con
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la ganancia en precisién de los modernos instrumentos de observacién mareografica, unido a
una mayor demanda de la sociedad en conocer las condiciones en que se encuentra el océano
y su evolucién, este tema estd cobrando cada vez mayor importancia y resulta més necesaria
la utilizacién de metodologfas que permitan la determinacién y eliminacién muy precisas de
este efecto. Y es que el fenémeno que produce mayor desplazamiento de la superficie libre del
océano, las mareas, ya puede ser determinado y apodizada con una gran exactitud, por lo que
la mayor parte del “ruido” resultante en series de observacién ocednicas es debido a fenémenos

atmosféricos.

Para ilustrar la magnitud global del efecto barométrico invertido en la zona de estudio,
hemos considerado una serie de presién atmosférica de 22 anos de longitud, correspondiente al
periodo 1973-1999 en Gijoén. En registros de esta longitud deben estar presentes fluctuaciones en
todas la escalas de tiempo [234], por lo que se puede suponer que este periodo, con oscilaciones
entre 922.7 y 1043 mb, refleja las condiciones atmosféricas imperantes en este drea del Atléntico
Norte. Considerando solamente la respuesta estitica, las variaciones de nivel inducidas por
estos valores extremos de presién atmosférica con respecto a una superficie ideal en equilibrio
respecto a los pardmetros atmosféricos estdndar, son +40.22 y —29.89 cm, respectivamente. En
particular, para el periodo coincidente con las observaciones mareogréficas, se han observado
valores de presién extremos de 979.2 y 1038.7 mb, implicando diferencias de nivel del orden de
59.08 cm, ligeramente menores que las estimaciones realizadas para la serie de mayor longitud.
Sin embargo, teniendo en cuenta que los ciclos de largo periodo sélo producen tendencias en
registros cortos, estos resultados son coherentes.

La relacién entre ambos tipos de variaciones se representa, en la figura 5-10, para las esta-
ciones E1, E2 vy E3 y el periodo comprendido entre el 3 de enero y el 22 de marzo de 1991; para
las estaciones E2, B1 y B3 y observaciones obtenidas entre el 30 de mayo de 1991 y el 2 de enero
de 1992, en la figura 5-11. Primero senalamos que la escala vertical total de cada una de las
estaciones es de un metro y que, como se puede observar, la mayor parte de la variabilidad est4d
asociada a variaciones de presién. Ademés, a pesar de haberse seguido el mismo procedimiento
en todas las series y de estar obtenidas en estaciones muy cercanas, los resultados son muy
distintos. Por ejemplo, las estaciones E2 y E3 presentan un nivel de ruido mucho mayor que

en Bl y, ademds, la respuesta no es siempre la misma ante una variacién de presién, como se
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Figura 5-10: Variaciones de presién y del nivel del mar en la estaciones E1, E2 y E3, tras la
eliminacién de la marea e interacciones no lineales.
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Figura 5-11: Variaciones de presién y del nivel del mar en la estaciones E2, Bl y B3, tras la
eliminacién de la marea e interacciones no lineales.
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puede apreciar en las zonas encuadradas en las figuras anteriores. La respuesta en la estacién
E2 no sélo estd mucho menos definida y es menos clara respecto a las variaciones de presién
atmosférica, sino que también aparenta ser mucho menor (todas las series mareograficas se han
representado con la misma escala vertical).

Por otra parte y segiin lo anterior, nos gustarfa senalar que disponer de cinco series mareogra-
ficas en puntos muy cercanos, pero cada una en un emplazamiento con distintas peculiaridades,
y con observaciones simultdneas, nos va a permitir estudiar tanto la respuesta global del océano
como la influencia de caracteristicas muy locales en la respuesta del océano a variaciones de

presién y de viento.

Teniendo en cuenta que las variaciones de presién atmosférica estdn ocasionadas por fuerzas
gravitacionales y radiacionales (produciendo variaciones en periodos de marea) o por circulacién
general atmosférica, hemos evaluado de forma independiente las contribuciones a las variaciones
de nivel del océano de ambas caracteristicas.

Las variaciones periédicas en frecuencias lunisolares son originadas por las fuerzas de marea
v por oscilaciones térmicas en frecuencias solares de marea. Por tanto, en primer lugar hemos
considerado las fluctuaciones en las masas ocednicas inducidas por marea barométrica y radia-

cional

¢, = ZTZ'COS (wit + ¢; — K;)

7

donde T; representa la amplitud observada del constituyente de marea de velocidad angular w;,
@, es la fase inicial y &; es el desfasaje respecto a término homélogo del potencial generador de
marea, en el mismo emplazamiento y en Tiempo Universal.

Sin embargo, el efecto de estas variaciones sobre el registro mareogréfico, son eliminadas con
la marea ocednica, ya que el efecto de carga que producen las variaciones de presiéon debidas
a las mareas atmosféricas tienen las mismas frecuencias que estas ultimas. Se manifiesta,
consecuentemente, como una amplificacién de los términos solares en la serie mareogréfica,
principalmente S7 y Sy [293]. Es, pues, necesaria la apodizacién de la marea atmosférica del
registro de presién. Se han estimado los pardmetros de marea barométrica por andlisis arménico

de minimos cuadrados, de forma similar a la estimacién de los pardmetros de marea ocednica.
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Los resultados obtenidos, para las componentes significativas, en la estacién situada en Gijén
se muestran en la tabla 5-1, donde se puede apreciar que tienen un origen solar, siendo los
constituyentes dominantes Sy y el grupo .51 K7, debido a la oscilacién térmica en frecuencias
solares. Para evitar una eliminacién duplicada del efecto de la marea barométrica sobre el nivel

del mar, en las observaciones de presién atmosférica también se ha eliminado la marea.

RED DE MAREA OCEANI CA - PRESI ON ATMOSFERI CA ( CENTESI MAS nb)

43 34 9 N -5 41 57 E H 0.M
ESTACI ON: ESTACI ON METEOROLOG CA. G JON
ORGANI SMO RESPONSABLE: JUNTA DEL PUERTO DE d JON

ANALI SIS M NI MOS CUADRADOCS ( VENEDI KOV/ 74) , PROG. SV.

FI LTROS SOBRE | NTERVALOS DE 48 HORAS, POLI NOM O DE DERI VA ELI M NADC= 1
COVPONENTES: S1 o1 S2 N2 S3 S4

POTENCI AL CARTWR GHT- TAYLER- EDDEN / DESARROLLO COVPLETO

COVPONENTES ORI ENTADAS HACI A EL ELI PSA DE ( SKALSKY)

I NTERVALO 4.1 ANCS 1504 DI AS 30384 LECTURAS 47 BLOQUES

901001/ 941113

COVPONENTE AMPL| TUD FACTOR DESFASAJE
ARGUM N ONDA EST. EQMV AMPL. EQM EQMV
127-129 11 SIGL . 587 . 279 . 6188 . 2945 47.809 27.270
163- 163 7 P1 1.038 . 258 .0719 .0178 81.178 14.226
164- 164 3 S1 2.981 .370 8.7037 1.0814 -133.502 7.119
165-165 11 Kl 1. 039 . 256 .0238 .0059 105.828 14.133
166- 166 2 PSI1 . 604 .258 1.7396 .7422 136.854 24.445
271-272 2 T2 . 445 . 105 .4135 .0977 -100.948 13.538
273-273 4 S2 4. 402 . 105 .2399 .0057 -113.134 1. 367
274-277 12 K2 . 183 . 104 .0366 .0209 -101.125 32.631
382- 382 1 S3 3941 0861
491- 491 1 S4 . 1840 . 0451

Tabla 5-1.

Aunque las estimaciones tedricas conducen a valores teéricos del orden del centimetro de
variaciones de nivel del mar debidas a marea atmosférica (el efecto conjunto de S y el grupo

P;S1K; no supera 1 mb), este efecto no es despreciable, ya que el factor barométrico deter-
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minado empiricamente es modificado si no se lleva a cabo esta eliminacién a priori. Por otra
parte, el conocimiento de la marea barométrica es de particular interés en otras disciplinas.
Como ejemplo, citamos su influencia sobre el campo de gravedad de la tierra, donde son una

importante fuente de ruido [325].

Los valores méximos de intensidad del viento registrados en el Puerto del Musel durante el
periodo de observacién fueron de 28.38 m/s y el andlisis espectral de la direccién e intensidad
del mismo muestra la presencia de componentes solares diurnas. De nuevo, como paso previo
al estudio del efecto del viento sobre el registro mareogréfico, se han determinado los modelos
de marea de la direccién y de la intensidad media. Los resultados, para las componentes

significativas, se presentan en las tablas 5-2 y 5-3.

RED DE MAREA OCEANI CA - COVPONENTE DI RECCI ON DEL VI ENTO ( GRADOCS)

43 34 18 N -5 40 30 E H 0.M
ESTACI ON: METECROLOG CA. G JON
ORGANI SMO RESPONSABLE: JUNTA DEL PUERTO DE G JON

ANALI SIS M NI MOS CUADRADCS ( VENEDI KOV/ 74) , PROG. SV.

FI LTROS SOBRE | NTERVALCS DE 48 HCRAS, PCLI NOM O DE DERI VA ELI M NADO= 1
COVPONENTES: S1 a S2 N2 S3 S4

POTENCI AL CARTWRI GHT- TAYLER- EDDEN / DESARROLLO COWPLETO

COVPONENTES ORI ENTADAS HACI A EL ELI PSO DE ( SKALSKY)

I NTERVALO 3.0 ANOS 1095 DI AS 20064 LECTURAS 51 BLOQUES

911031/ 941030

COVPONENTE AMPLI TUD FACTOR DESFASAJE VEC. RES.
ARGUM N ONDA EST. EQM ANMPL. EQM EQV AMPL. FASE
124-126 10 2QL . 422 . 183 .5363 .2323 -31.096 24.775 .59-158. 4
163-163 7 P1 . 616 . 159 .0427 .0110 -31.079 14.795 16.14-178.9
164- 164 3 S1 4,786 . 227 13.9730 .6634 113.701 2.720 4.96 117.9
165-165 11 Kl . 689 . 163 .0158 .0037 -34.152 13.506 49.08-179.5
172-174 8 TETA . 368 . 163 . 7882 .3490 75.726 25.376 .58 141.7
175-177 14 J1 . 415 . 163 .1699 .0666 16.065 22.449 2.44 177.3
271-272 2 T2 . 305 . 098 .2836 .0911 -128.540 18.398 1.46-170.6
273-273 4 S2 . 773 . 098 .0421 .0053 -34.252 7.254 20.65-178.8
382- 382 1 S3 2196 0812
491-491 1S4 . 1565 . 0705

Tabla 5-2
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RED DE MAREA OCEANI CA - COVPONENTE | NTENSI DAD MEDI A VI ENTO (CENT. ni's)

43 34 18 N -5 40 30 E H 0.M
ESTACI ON: METEOROLOG CA. G JON
ORGANI SMO RESPONSABLE: JUNTA DEL PUERTO DE G JON

ANALI SI'S M NI MOS CUADRADCS ( VENEDI KOV/ 74) , PROG SV.

FI LTROS SOBRE | NTERVALOS DE 48 HORAS, POLI NOM O DE DERI VA ELI M NADG= 1
COVPONENTES:  S1 al S2 N2 S3 sS4

POTENCI AL CARTWRI GHT- TAYLER- EDDEN / DESARROLLO COVPLETO

COVPONENTES ORI ENTADAS HACI A EL ELI PSO DE ( SKALSKY)

I NTERVALO 3.0 ANOS 1109 DI AS 16032 LECTURAS 56 BLOQUES

911031941113

COVPONENTE AVPLI TUD  FACTOR DESFASAJE VEC. RES
ARGUM N ONDA EST. EQM  AMPL. EQM EQM  AWPL. FASE
124-126 10 2Q1 . 893 .327 1.1363 .4157 104.467 21.049 1.43 142.7
163- 163 7 P1 1. 656 . 292 .1146 .0202 132.780 10.095 17.83 176.1
164-164 3 S1 7.609 .418 22.2156 1.2193 -40.187 3.145 7.31 -42.2
165-165 11 K1 1.771 . 294 . 0406 .0067 131.317 9.500 50.84 178.5
166- 166 2 PSI'1 . 671 .293 1.9301 .8431 175.549 25.035 1.10 177.3
172-174 8 TETA . 645 .296 1.3816 .6345 -137.757 26.311 1.11-157.0
175-177 14 J1 . 852 . 293 .3492 1202 159.547 19.707 3.64 175.3
273-273 4 S2 1. 557 . 163 .0849 .0089 125.836 6. 003 22.23 176.7

Tabla 5-3.

Como se puede observar, aparecen principalmente componentes con origen solar diurno.
Esto se debe a que el régimen de vientos en zonas costeras depende, generalmente, del ca-
lentamiento diferencial de la corteza terrestre y el océano. Por otra parte, muchas de las
componentes de amplitud significativa en la direccién, no aparecen en la intensidad media. Se-
guramente esto estd debido a que la intensidad estd gobernada por efectos maés relacionados con
circulacién general atmosférica, es decir, principalmente son fenémenos aperiédicos. Senalamos
que el efecto del viento no estd sélo en su influencia sobre la presién atmosférica, sino también

asociado a fenémenos de acumulacién de agua en zonas costeras.

Por tltimo, se procedié de forma similar con la temperatura atmosférica. Los valores ex-
tremos observados durante el periodo de observacién fueron 0.3°C y 28.93°C, por lo que las
fluctuaciones de temperatura a lo largo del afio son considerables. Por otra parte, el andlisis de

marea de las observaciones de temperatura (tabla 5-4) muestra una componente principal con
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periodo de 57, que representa el calentamiento que sufre la atmésfera como consecuencia de la
incidencia de los rayos solares a lo largo del dia y su ausencia durante la noche. Senalamos su
cardcter coincidente con la intensidad del viento, debido a la estrecha relacién existente entre

ambos.

RED DE MAREA OCEANI CA - COVPONENTE TEMPERATURA (cent ésinas de grado)

43 34 9 N -5 41 57 E H 0.M
ESTACI ON: ESTACI ON ATMOSFERI CA. G JON
ORGANI SMO RESPONSABLE: JUNTA DEL PUERTO DE 3 JON

ANALI SIS M Nl MOS CUADRADGCS ( VENEDI KOV/ 74) , PROG SV.

FI LTROS SOBRE | NTERVALOS DE 48 HORAS, POLI NOM O DE DERI VA ELI M NADO= 1
COVPONENTES: S1 o1 S2 N2 S3 S4

POTENCI AL CARTWRI GHT- TAYLER- EDDEN / DESARROLLO COVPLETO

COVPONENTES ORI ENTADAS HACI A EL ELI PSO DE ( SKALSKY)

I NTERVALO 3.0 ANCS 1095 DI AS 20016 LECTURAS 53 BLOQUES

911031/ 941030

COVPONENTE AVPLI TUD  FACTOR DESFASAJE VEC. RES
ARGUM N ONDA EST. EQM  AMPL. EQM EQM AMPL. FASE
146- 149 10 TAUL . 640 .325 1.5762 .8000 -22.609 29.074 .27 -64.0
156- 158 7 CH1 . 768 .371 1.6443 .7952 -143.664 27.710 1.25-158.6
163- 163 7 P1 1.021 . 360 .0707 .0249 -80.855 20.185 16.53-176.5
164- 164 3 S1 21.391 . 513 62.4539 1.4984 -61.769 1.375 21.21 -62.7
165-165 11 K1 1.510 . 367 .0346 .0084 -104.857 13.934 50.06-178.3
166- 166 2 PSI1 . 886 .361 2.5500 1.0401 174.779 23.373 1.32 176.5
175-177 14 J1 . 808 . 367 .3312 .1504 -170.083 26.006 3.63-177.8
233-236 10 2N2 . 489 . 200 .4893 .2004 -32.555 23.469 . 79-160. 6
262- 264 5 LAMB . 327 .178 1.1254 .6130 12. 808 31.204 .07 104.1
265-267 12 L2 . 437 . 164 .3922 .1471 -178.406 21.495 1.73-179.6
271-272 2 T2 2.182 .179 2.0299 .1664 110.191 4.698 2.86 134.3
273-273 4 S2 3. 665 . 179 .1998 .0098 173.720 2.797 24.93 179.1
274-277 12 K2 . 331 . 189 .0663 .0379 -122.749 32.775 5.98-177.3
345- 347 3 345 . 346 .139 2.2465 .9022 47.799 23.010 .27 72.8

382- 382 1S3 1. 0947 . 1259

491- 491 1 &4 . 5643 . 0837

Tabla 5-4.
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RED DE MAREA OCEANI CA - PRESI ON ATMOSFERI CA ( CENTESI MAS nb)

43 34 9 N -5 41 57 E H 0. M
ESTACI ON: ESTACI ON METEOROLOG CA. d JON
ORGANI SMO RESPONSABLE: JUNTA DEL PUERTO DE G JON

ANALI SIS M NI MOS CUADRADOS ( VENEDI KOV/ 74) , PROG. SV.

FI LTROS SCBRE | NTERVALOS DE 48 HORAS, PCLI NOM O DE DERI VA ELI M NADC= 1
COVWPONENTES: S1 o1 S2 N2 S3 S4

POTENCI AL CARTWRI GHT- TAYLER- EDDEN / DESARROLLO COVPLETO

COVPONENTES ORI ENTADAS HACI A EL ELI PSO DE ( SKALSKY)

I NTERVALO 4.1 ANCS 1504 DI AS 30384 LECTURAS 47 BLOQUES

901001/ 941113

COVPONENTE AVPLI TUD FACTOR DESFASAJE
ARGUM N ONDA EST. EQM  AMPL. EQM EQM
147- 147 1 MP1 .140 .006 1.06874 .04870 256.0292 2. 6109
183-183 1 sa .065 .006 .49518 .04852 -70.8553 5. 6140
237- 237 1 MR 023 004 05864 .01066 -80.4094 10.4134
253- 253 2 MBK2 009 004 09086 .03881 76.4042 24.4730
254- 254 2 MA2 .010 .004 09975 03884 185.2001 22.3103
256- 256 3 MB2 .005 .003 .05381 .03357 -56.9195 35.7483
257- 257 2 MKS2 008 004 51693 .26319 166.5407 29.1712
283- 283 1 MBN2 007 004 8.00103 4.07827 82.3627 29. 2049
291- 291 1 2Swe 009 004 08632 .03812 18.8434 25. 2987
345- 345 2 MB .014 .003 2.39395 .46974 67.6642 11.2426
363- 363 1 SC3 .008 .003 .08178 .02760 138.4251 19.3345
355- 355 4 MB .016 .003 .12835 .02331 -17.8095 10. 4049
365- 365 1 MK3 .006 .003 3.41218 1.52789 160.5545 25.6555
382- 382 1 S3 .040 .003 28.0717 1.8521 86. 642 3.780
445- 445 2 M4 .004 .002 .48103 .31442 31.4986 37.4510
455- 455 2 M4 .000 .002 .02927 .17465 46. 1240 341.9027
463- 463 1 S\ .002 .002 .29902 .26938 261.1943 51.6160
473- 473 1 vs4 .004 .002 .56943 .25867 157.2924 26.0273
475- 475 2 MK4 .007 .002 32.2038 8.5533 84. 878 15. 218
491- 491 1 4 .016 .002 2.17479 .25031 119.6592 6. 5946
555- 555 1 M anpl i tud: . 0015, nsd: . 0018
565- 565 1 2MK5 anpl i tud: . 0027, nsd: . 0017
5X0- 5X0 1 S5 anpl i tud: . 0150, nsd: . 0015

Tabla 5-5.
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Por otra parte, en los registros de pardmetros meteorolégicos no ha sido posible detectar
interacciones no lineales significativas (en la tabla 5-5 se muestra el resultado del an4lisis del
registro de presién), debido a que éstas se producen por interaccién con el fondo y la atmés-
fera se puede considerar como un medio semiinfinito. Sin embargo, si que se han detectado
modulaciones consecuencia, como ya indicamos, de la separacién en grupos del anélisis y de la
no eliminacién de componentes de largo periodo. En particular, las variaciones temporales se
dejan sentir en la componente My, aunque de muy pequena amplitud, por lo que no se reflejan
especialmente en las componentes M Ao, M By, MSKy y M K Ss determinadas mediante andlisis

armonico.

A continuacién, procedimos al estudio y determinacién de una metodologia éptima para la
eliminacién de los fenémenos meteorolégicos. Para ello, hemos comparado métodos ya exis-
tentes (por ejemplo, los presentados en los trabajos de Hamon, Hannan, Wunsch, Lappo, Dick-
man y Venedikov) y, simultdneamente, se han desarrollado metodologfas, que han podido ser
ampliamente contrastadas en las cinco estaciones bésicas.

En primer lugar, consideramos dnicamente el efecto de las variaciones de presién. Para su
eliminacién, una primera opcién es considerar solo el efecto estético y la ecuacién (5.6). En
este caso, el resultado para el periodo comprendido entre el 13 de julio y el 3 de diciembre de
1991, se representa en la figura 5-12. Se ha indicado, en la gréfica, la presién media estdndar
considerada pg = 1013.25 mb, segiin el modelo 1974 US Standard Atmosphere. Ademads, hemos
eliminado la marea en las observaciones barométricas, con anterioridad a la eliminacién del
efecto barométrico invertido, para no considerar un mismo efecto dos veces. Se puede observar
que la mayor parte del intervalo considerado corresponde a valores superiores de esta presién
estandar. Ademads, se han representado simultdneamente para cada estacién, en negro y como
linea punteada, el nivel medio obtenido en la etapa anterior, lo que permite observar la existencia
de zonas donde préacticamente no se ha corregido el efecto barométrico inverso (1 y 4), aparecen
nuevas perturbaciones (2 y 5) o se ha corregido en exceso el efecto de la presién (3 y 6).
Ademsds, se puede observar que existen zonas donde en una estacién se corrige en exceso, en
la otra estacién o no se corrige en exceso o el error cometido es menor. Estos problemas estan
asociados a dos factores: en primer lugar, no se tiene en cuenta el efecto dindmico y en segundo

lugar, la presién estdndar puede no ser la adecuada e introducir ruido.

322



910801 910831 910930 911030 911129
T T T T T T T T T T

-9800

-10000

-10200

-10400

Presién invertida (mb*10)

2400
2200
2000
1800
1600
4000
3800

3600

Nivel mareografico (mm)

3400

3200 [

) 1 ) 1 ) 1 ) 1 ) 1
910801 910831 910930 911030 911129

Fecha (aammdd)

Figura 5-12: Eliminacién del efecto barométrico inverso mediante el factor estdndar.

Esta correccién barométrica puede ser refinada si se considera el valor de la gravedad real y
la densidad del agua real, aplicando de nuevo la correccién (5.6). Gijén no es un vértice de la
red gravimétrica nacional, no disponiéndose de datos gravimétricos. Como valor de la gravedad

se ha usado el valor de la gravedad normal, calculada mediante la ecuacién

1
Y= Y, <1 + f*sen?¢p — Zf4sen22¢>
= 9.780327 (1 + 0.0053024sen ¢ — 0.0000058sen *2¢) gales

donde, segin el Sistema de Referencia Geodésico de 1980,
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Figura 5-13: Eliminacién del efecto barométrico con el factor 0.9944.

El resultado es un valor de la gravedad de 9.804903 ms~2.

Como densidad del agua se

ha tomado la densidad media en el Atldntico Norte de p,, = 1025.60620 kg/m?. Con estos
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valores, se obtiene una correccién de

AC = —0.9944Ap, (5.17)

donde la presién media que se ha tomado es la presién estdndar media, como en el caso anterior.
Los resultados para las estaciones Bl y E2 durante el periodo comprendido entre el 13 de julio
v el 3 de diciembre de 1991 se muestran en la figura 5-13. En esta figura se indica, con una

Iinea punteada, el nivel medio de marea en ambas estaciones.

D E2 E3 B1 B3

(a) o| 1101| 186.1| 1407 | 105.8]| 110.1
| 3064.9 | 3749.4 | 3627.9 | 2003.7 | 3421.4

(b) o | 108.9| 179.6 | 134.71 104.0 | 108.7

| 3064.6 | 3748.4 | 3864.2 | 12003.5 | 3421.4

(¢) o | 141.6 | 155.0| 155.2 134.8 | 139.3

po| 31271 | 3744.4 | 3318.7 | 2055.2 | 3455.5

(d) o | 141.6 | 155.2| 155.3 1349 | 1394

po| 3127.2 | 3654.0 | 3293.3 | 1961.4 | 3369.6

() o| 141.7] 155.1| 1553 | 1349| 1394

| 3081.5 | 3698.7 | 3272.9 | 2009.6 | 3409.9

Tabla 5-6.

Los resultados obtenidos a partir de este método han sido comparados con los anteriores y
con los residuales obtenidos en el capitulo anterior a través de un anélisis estadistico de los datos.
Se han elegido los siguientes pardmetros estadisticos: desviacién tipica o de cada estacién, media
p y valores maximos y minimos (tabla 5-6). Las dos primera filas (a) corresponden al nivel medio
de marea, es decir, sin eliminar las interacciones no lineales, las filas siguientes (b) representan
los estadisticos obtenidos en las series tras la eliminacién de estas interacciones, las filas (c)
corresponden a la eliminacién del factor estdndar (5.6), las filas siguientes (d) corresponden a

la eliminacién del factor (5.17), considerando la presién media estdndar y las dos tltimas filas
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representan la eliminacién de este factor, pero considerando la presién media en el periodo de

observacién. Los datos estdn indicados en milimetros.

Se puede observar que la desviacién tipica ha disminuido al eliminar las interacciones no
lineales, lo que indica la necesidad de esta eliminacién. Por otra parte, en la estacién F2,
la desviacién tipica es mayor que en las otras estaciones, lo que es consecuencia de que esta
estacién es la que registra las fluctuaciones que tienen lugar en el Puerto del Musel debido a
la distribucién de las dérsenas [45]. Este pardmetro aumenta al eliminar el efecto de presién
atmosférica, a pesar de observarse en las figuras 5-12 y 5-13 que el nivel medio se suaviza con
esta eliminacién. Esto estd originado por no haberse llevado a cabo una eliminacién precisa.
Aunque los valores de o disminuyen en la estacién E2, son mucho maés elevados que en el resto de
las estaciones; este hecho serd puesto de nuevo de manifiesto a lo largo de este capitulo. Ademas,
no se observan variaciones grandes en las desviaciones tipicas en los tres casos considerados en
lo que se elimina el efecto barométrico invertido. Finalmente, se observa que la media fluctia
considerablemente en las filas (d) y (e), lo que muestra la importancia de la presién media

respecto a la que se elimina este efecto.

En apartados anteriores se mostré que las variaciones del nivel del mar como consecuencia
de las perturbaciones atmosféricas, en aguas someras, es un fenémeno muy estudiado desde
el punto de vista tedrico. Este estudio se realiza a través de modelos de mayor o menor
complejidad, pero de dificil modelizacién numérica, cuyos resultados dependen en gran medida
de la resolucién espacial y temporal de las observaciones, de su precisién y de la complejidad del
modelo desarrollado. Muchos de estos modelos, al considerar variaciones globales de presion,
parecen mds adecuados para un estudio global de los fenémenos atmosféricos, pero para un
estudio local o regional, donde se dispone de observaciones de mayor precisién en esta escala
espacial, puede resultar mucho mds adecuado, y preciso, el desarrollo de modelos especificos
basados en metodologifas empiricas o semiempiricas.

Debido a que, de forma general, las series mareogrificas y las de presién atmosférica se
pueden considerar como suma de componentes de distintas frecuencias, un factor barométrico
se puede definir para cada frecuencia. La dependencia en bandas de frecuencia de la respuesta del
océano a variaciones de presién ha sido estudiada por diversos autores [119, 64, 308, 311, 95].

Aunque esta dependencia es clara, bajo nuestro punto de vista, si se elimina la marea con

326



anterioridad al estudio de la presién no es necesario este estudio, ya que no existen estas
frecuencias en los residuales. Sin embargo, debido a que sélo hemos eliminado las bandas
diurnas, semidiurnas, terciodiurnas e interacciones no lineales, si que vamos a estudiar los

espectros de potencia para determinar esta relacién en frecuencias no de marea.

Uno de los primeros trabajos presentados en épocas recientes relativo al efecto barométrico
inverso fue el realizado por Hamon [119] en los primeros anos 60 del siglo XX en tres estaciones
de la costa este australiana. Analiza en él la coherencia o grado de asociacién en funcién
de la frecuencia entre la presiéon atmosférica y medias mareogréficas diarias en Sidney, Coff’s
Harbour y la isla de Lord Howe. Hamon también compara los resultados obtenidos en las
diferentes estaciones, para lo que determina lo que denomina “nivel del mar ajustado” en el dia
t, z; a partir de la presién media diaria z; y del nivel medio diario del mar y;, por medio de la

siguiente expresion

2zt = Y¢ + 0.062:_1 4 0.88x¢ + 0.06x4 7 (518)

que no sélo tiene en cuenta el valor de la presién en el mismo instante, sino también en los dias
anterior y posterior. Sin embargo, al trabajar con medias diarias, no se puede decir que considere
el efecto dindmico de la presién, como veremos méds adelante. Adem4s, con este método no
se elimina completamente el efecto barométrico inverso (incluso en una de las estaciones se
amplifica), como se puede observar en las gréficas de los espectros de potencia de las distintas
series presentadas por este autor. A partir de este estudio concluye que la mayor parte de la
variacién estéd en periodos entre 4 y 14 dfas, asociados a los movimientos de sistemas de presién
a lo largo del continente de oeste a este. A partir del estudio anterior, determina la relacién
entre dos series mareograficas en términos del coeficiente de correlacién y diferencia de fase en
funcién de la frecuencia, para distintas estaciones. Las diferencias encontradas entre Sidney y
el Coff’s Harbour las atribuye a efectos atmosféricos que no fueron eliminados. Resaltamos que
trabaja con medias diarias y que no ha eliminado por ningiin otro medio ni la marea oceédnica

ni las interacciones no lineales.

Por otra parte, Robinson indica [240], a partir del estudio de la ecuacién linealizada no

dispersiva para el desplazamiento vertical del nivel del océano con variaciones de presién y
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considerando el transporte de masas ocednicas, que esto podria estar debido a la presencia
de una plataforma costera, que ocasiona que la respuesta a perturbaciones meteorolégicas sea

dindmica y no estdtica, ya que estd asociada a fenémenos de resonancia.
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Figura 5-14: Eliminacién del efecto barométrico inverso en las estaciones Bl y E2 a partir de
los datos originales.

Para comparar los resultados proporcionados por la metodologia de Hamon con los obtenidos
con los métodos anteriores, hemos repetido este proceso en las estaciones situadas en el Puerto
del Musel. Tenemos que senalar que la presién atmosférica se ha tomado respecto a la presién
estdndar en la zona. Y que si se sigue el procedimiento empleado por este autor, hay que tomar
los datos horarios sin eliminar ni marea ni ningin otro fenémeno. No obstante, nosotros hemos
divido el estudio en dos partes. En primer lugar se ha eliminado, segin la ecuacién (5.18), el

efecto barométrico inverso a partir de lecturas horarias corregidas de errores groseros. Y, en
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segundo lugar, se ha eliminado a partir de las series (mareogréficas y de presién) obtenidas en
la etapa anterior, es decir, sin perturbaciones de alta frecuencia, sin marea y sin interacciones
no lineales. En las figuras 5-14 y 5-15 se presentan los resultados obtenidos entre el 18 de julio

v el 2 de diciembre de 1991; la linea punteada representa las medias diarias sin eliminar el EBI.
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Figura 5-15: Eliminacién del efecto barométrico inverso a partir de los residuales tras la
apodizacién de la marea e interacciones no lineales.

Aunque, a primera vista, podria parecer que las series formadas por las medias diarias
representan una mejor aproximacién al nivel medio que la obtenida tras la eliminacién de
distintos efectos, esto se debe, en gran medida, al preproceso efectuado en las series, donde
se han eliminado, ademds de errores groseros, las perturbaciones de alta frecuencia, que son
una importante fuente de ruido. Ademés, comparando estas graficas con las figuras 5-11, 5-12

v 5-13, se puede observar que variaciones de nivel claramente ocasionadas por el efecto de la
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presién (ver figura 5-11) no muestran esta relacién en estas figuras de forma tan clara (como
ejemplos, senialamos 1 y 2). Por otra parte, tras la eliminacién del efecto barométrico inverso,
existen zonas (como, por ejemplo, 3 0 4) donde este efecto no sélo no ha sido eliminado, sino que
aparecen nuevas perturbaciones, que incluso no aparecen cuando se emplea el efecto barométrico
estdndar (figura 5-12). Sin embargo, comparando ambas graficas entre si, se puede apreciar
que si se eliminan antes la marea y las interacciones no lineales, las medias diarias presentan
una distribucién maés suavizada. Adicionalmente, la correccién del efecto barométrico inverso
aplicado a estas medias diarias es claramente maés regular que si no se eliminan anteriormente

estos efectos perturbadores.

Una investigacion estadistica de la coherencia entre series mareograficas y de presion fue
realizada, en 1979, por Lappo et al. [158] sobre dos meses de observaciones en cinco estaciones
del archipiélago de las Kuriles separadas entre 200 y 1300 km, a partir de las frecuencias
presentes en las series. Introducen un nuevo factor, que es la separacién espacial entre las
estaciones; no indican si trabajan con observaciones horarias o medias diarias. Determinaron
la diferencia entre observaciones de nivel del mar y de presién y correlacionaron su espectro de
potencia. Posteriormente, expresaron el factor barométrico como el valor medio del médulo de
la funcién de transferencia entre las distintas series, obteniendo una funcién no mondétona de la
escala espacial (variable x)
a¢ 1 Opg
S M(z) — 22
Ox pg Oz
que crece si la distancia entre estaciones de 600 a 800 km y decrece para esta distancia igual
a 1300. Muestran, pues, la dependencia de la respuesta del océano de la escala espacial de
la perturbacién considerada, muy relacionada con la frecuencia de la perturbacién. Tampoco

estos autores indican que eliminan la marea de los registros.

En las estaciones situadas en el Puerto del Musel de Gijén hemos estudiado la relacién entre
las amplitudes de los residuales mareograficos y de presién obtenidos hasta este momento (figura
5-16). Como se puede apreciar, no existe una relacién entre las amplitudes de los residuales
de presién (en rojo) y mareograficos (en azul). Se ha representado sélo la amplitud de las

componentes de periodo menor a 1.4 dias, que es donde se deja de apreciar el efecto ventana
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ocasionado por la Transformada Ré4pida de Fourier. Por lo tanto, sélo se estudia en este caso
la correlacién entre componentes de periodo diurno o menor, que no eran estudiados en el
trabajo de Hamon, al considerarse medias diarias. Estos resultados, pues, no contradicen a los
de este autor. Sin embargo, en la figura 5-16 destacan amplitudes significativas en arménicos de
periodo cercano a 12 horas en las cinco estaciones mareogréficas, que no son debidas a efectos
de presién, sino que tienen su origen en la agrupacién de componentes realizada por el método

de andlisis arménico utilizado para la apodizacién de la marea.

Por otra parte, en las frecuencias de marea se ha estudiado la correlacién entre las amplitudes
de las componentes oceanograficas y barométricas (sin haber eliminado de estas series el efecto
de marea), utilizando los programas NSV desarrollados por A.P. Venedikov. Estos programas
permiten determinar el factor de regresién, para las principales especies y a partir de los valores
filtrados (tabla 5-7), asf como estudiar la correlacién junto con un desfasaje entre estas especies

(tabla 5-8).

Especie B1 B3 E1l E2 E3
Diurna -1.02040.005 | -1.13240.065 | -1.079+£0.082 | -0.14640.047 | -1.064%0.106
Semidiurna -0.89140.018 | -1.12040.160 | -1.282+0.182 | -0.44240.275 | -0.881+£0.594
Terciodiurna | -1.008+0.008 | -1.11240.123 | -1.130£0.131 | -0.15740.065 | -1.130£0.141
Cuartodiurna | -0.96140.274 | -1.070£0.019 | -1.87610.386 | -0.275+£0.182 | -1.4144-0.481
Quintodiurna | -0.94840.075 | -1.11040.148 | -1.041040.105 | -0.13440.066 | -1.184+0.166
Sextodiurna -1.06240.069 | -1.29640.141 | -0.961+£0.125 | -0.23640.068 | -1.029+0.175

Tabla 5-7.

Como se puede apreciar en la tabla 5-7, en todas las estaciones menos en la estaciéon E2,
los factores de regresiéon son préoximos a —1. Esto indica que la respuesta en las bandas de
frecuencias de marea es muy similar a la respuesta estética, estando debidas a la componente
dindmica las desviaciones de estos valores respecto al factor estdtico. Por otra parte, resaltamos
los pequenos valores de la desviacién tipica, que hace que los factores sean muy significativos.
Las diferencias mayores se presentan en las bandas semidiurna y cuartodiurna, bandas con una

mayor influencia de modulaciones y de interacciones no lineales, que estdn reflejadas en estos
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resultados. La estacién E2 merece mencién especial; los valores dispares del factor de regresién
se debe a su especial situacién dentro de las ddrsenas del puerto (figura 3-1), que ocasiona
que las interacciones entre distintas componentes del registro mareografico consecuencia de la
distribucién de los muelles estdn reflejadas en él. Estas interacciones modifican la amplitud y
fase de las componentes de marea ocednica, pero no las de presién atmosférica, por lo que los
factores de regresiéon no se pueden determinar con precisién y sus valores son muy pequenos.
El anélisis se ha repetido en todas las estaciones, pero considerando la existencia de un
desfasaje entre las componentes mareograficas y oceanogréficas. En la tabla 5-8 se han tabulado
sélo los desfasajes obtenidos, ya que los factores de regresién y su desviacién tipica son muy
similares a los de la tabla 5-7. Se puede observar que las fases, excepto en la estacién E2
v por las razones indicadas anteriormente, son muy cercanas a 07?; son un poco mayores en
las componentes cuartodiurnas, debido a la amplitud de las interacciones no lineales entre

armonicos de marea, que ya fueron estudiadas anteriormente.

Especie B1 B3 E1l E2 E3
Diurna -1.38 | -0.20 | 5.05| -1.61 | -0.50
Semidiurna -7.41 | -8.28 | -7.94 | 40.43 | -2.35

Terciodiurna | -22.42 | -10.86 | -0.45 | -61.46 | -4.57

Cuartodiurna | -23.88 [ -57.03 | 26.06 | -46.29 | -4.01

Quintodiurna | -5.93 6.49 | 14.50 | -60.32 | -2.35

Sextodiurna 0.59 4.77 | 8.40 | -18.04 | -6.09

Tabla 5-8.

Este proceso se ha utilizado para estudiar la relacién entre las observaciones oceanograficas
v temperatura o viento, asi como entre los distintos pardmetros meteorolégicos. Sin embargo,
los factores obtenidos, no son, en la mayoria de los casos, significativos, lo que indica la no

dependencia en estas bandas de frecuencia entre las distintas componentes meteorolégicas.

Diversos métodos para el andlisis de series temporales con variables relacionadas fueron
analizados por Hamon y Hannan en 1963 [123]. Estos métodos son regresién lineal, regresién
multiple y regresién desfasada, entre frecuencias de ambas series. Ademads, aplican estos méto-

dos a las tres estaciones de la costa este australiana estudiadas por Hamon en 1962 [119]. En
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el caso de regresiéon multiple consideran la direccién del viento y su intensidad. Sin embar-
go, ninguno de estos tres métodos ha proporcionado buenos resultados en estas series, lo que
los autores atribuyen a que no es grande la variacién de la razén senal-ruido con la frecuen-
cia. Trabajan con espectros de potencia, debido a que “tienen dos ventajas sobre los métodos
de regresién tradicionales. Primero, tienen explicitamente en cuenta la variacién de la razén
senal-ruido con la frecuencia; en segundo lugar, permiten ajustar los efectos de la respuesta
instrumental con la frecuencia y la respuesta con la frecuencia de cualquier filtro numérico que
ha sido aplicado a los datos”. Un estudio similar fue realizado por Wang et al. [324] en 1997
en la bahia de San Francisco. Estos autores expresaron la respuesta del océano empiricamente
mediante regresién lineal miltiple en el dominio de la frecuencia, a partir de observaciones
mareograficas y presién atmosférica y componentes del viento. Segtin nuestro punto de vista,
si se considera la variacién de la razén senal-ruido con la frecuencia, aunque la relacién entre
ambas series temporales sea grande, no se va a poder determinar de forma precisa el factor que
permita la eliminacién. Ademds, en nuestro caso, hasta ahora sélo se han eliminado mareas e
interacciones no lineales y perturbaciones de alta frecuencia. Para mareas, se ha seguido un
proceso similar en las series de ambos pardmetros; y las perturbaciones de alta frecuencia se
eliminaron contrastando que no se introducfa ruido, por lo que la segunda razén tampoco parece
justificar el uso de métodos globales de regresién sobre el espectro de potencia de las distintas
series obtenidas en el Puerto del Musel. Sin embargo, en la figura 5-17 hemos representado los
espectros de potencia de la temperatura (en centésimas de grado), viento (intensidad en cm/s
y direccién en grados) y presién (en décimas de milibar), tras la eliminacién de la marea. Se
pueden apreciar componentes en frecuencias muy préximas a las semidiurnas, asi como una
componente en frecuencias terciodiurnas. En la direccién del viento se destaca, asi mismo, una
componente diurna. Aunque estas frecuencias ya fueron eliminadas durante el andlisis, quedan
atn componentes (aunque de amplitud minima) debido a imperfecciones de la elaboracién de

los grupos y la aproximacién finita.

En un trabajo presentado en 1966, Hamon [121] determina el factor barométrico M o factor
de regresién empirico entre las observaciones de nivel ocednico y de presién atmosférica en 17
estaciones situadas a lo largo de la costa australiana, a partir de medias diarias. Este anélisis

muestra variaciones considerables entre las estaciones de las distintas costas y también entre
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Figura 5-17: Espectros de potencia de los residuales de presién, temperatura e intensidad media
del viento.

estaciones de la misma costa, difiriendo en la mayorfa este factor del factor tedrico. En el
caso de estaciones tropicales, debido a la poca amplitud de las variaciones de presion, el efecto
barométrico inverso puede ser despreciado. La longitud de las series sobre las que se realiza la
regresién varfa, en dfas, entre 58 y 168. Por otra parte, el anélisis de variaciones estacionales
no proporcioné resultados significativos. Hamon afirma que “la distribucién de los factores
barométricos altos v bajos no es aleatoria, sino que aparecen en regiones definidas; parece
improbable que estas discrepancias puedan ser explicadas por caracteristicas especiales de la
topografia del fondo cerca de los sensores mareograficos individuales”. Ademaés, Hamon estudia
la influencia del viento en las discrepancias entre Sidney y Coff’s Harbour, descomponiendo el

efecto dindmico en el efecto estdtico y la elevacién debido a una onda costera. Sin embargo,

335



no estudia, ni cita, la posible dependencia del factor barométrico con el intervalo considerado

o con la composicién local del fondo ocednico.

Un estudio similar es el presentado por Wunsch en 1972 [338], donde analiza la coherencia
entre series mareograficas y observaciones barométricas obtenidas en las Islas Bermudas. Mues-
tra que el rango en el que se verifica la ley barométrica inversa es en el rango de periodos de
80 a 400 horas. Por lo tanto, sélo se puede aplicar la correccién por efecto estatico en un rango
muy pequeno de procesos atmosféricos. Asf mismo, obtuvo por analisis espectral una relacién

de —1.01 £ 0.08 cm/mb en periodos de 5 dias.

Los gradientes horizontales de presién en el nivel del mar fueron estudiados por Garrett y
Toulany en 1982 [104]. Partiendo de datos horarios de nivel medio de marea en cuatro estaciones
situadas al noreste del Golfo de St. Lawrence, valores cada 6 horas de presién atmosférica en
otras cuatro estaciones distintas (ignorando los efectos de separacién entre las estaciones mare-
ograficas y meteoroldgicas), estudiaron la relacién entre el nivel del mar y presién atmosférica
local y gradientes de presién (determinados con la diferencia de presién entre estaciones me-
teorolégicas distintas). A partir de estos datos y por medio de regresién muiltiple en cada
frecuencia, mostraron una respuesta barométrica inversa del océano en frecuencias bajas, pero

no en frecuencias altas.

Existen otras aproximaciones distintas al problema. Como ejemplo citamos el enfoque
propuesto por Dickman [64], quien considera que el forzamiento ocednico externo ocasionado
por la presién puede ser tratado como el ocasionado por las fuerzas derivadas del potencial
perturbador de mareas. Se puede representar como suma de componentes armdnicas esféricas,
no coincidentes con las frecuencias de mareas. Las ecuaciones que gobiernan este efectos son
las de Laplace modificadas introduciendo la friccién con el fondo linealizada, carga ocednica
vy atraccién de las masa perturbadoras, junto con el efecto de carga y el efecto de atraccién
de las masas atmosféricas. No considera periodos menores de unos pocos dfas (cuando la
mayor parte de las perturbaciones atmosféricas tienen un periodo entre 5 y 10 dfas), pero si
considera el periodo Chandleriano. Concluye que las diferencias encontradas entre observaciones
y resultados proporcionados por este método podrian estar causadas por no haber incorporado
otros fenémenos y por la no disponibilidad de observaciones mads precisas del nivel del mar,

como variaciones de largo periodo o de movimientos de la corteza.
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Resumiendo, la mayor parte de los estudios recientes existentes sobre la respuesta barométri-
ca inversa del océano a variaciones de presién coinciden en que la respuesta no es estética,
aunque no siempre una correccién dindmica es aplicada. Esta correccién dindmica estéd prin-
cipalmente asociada tanto a variaciones de presién como a fluctuaciones ocasionadas por el
viento, si bien algunos autores, a partir de los espectros del nivel del mar y de la presién at-
mosférica concluyen que la respuesta en periodos mayores que unos dias es isostética [223]. Por
otra parte, en muchos de estos estudios no se dispone, para efectuar la determinacién, de datos
horarios, tanto mareograficos como atmosféricos. Y, ademas, no se tiene en cuenta que el efecto
en frecuencias de marea y fue eliminado del registro mareografico y este proceso se debe repetir

también en los registros de presion.

La necesidad de una eliminacién del efecto de presién dindmico en el Puerto del Musel
se ha puesto de manifiesto a lo largo de este capitulo (figuras 5-10, 5-11, 5-12, 5-13). Al
realizarse una determinacién local del nivel medio no parece apropiado efectuar correcciones
globales, ya que la precisién ganada asf estd difuminada (si no empeorada) por la menor precisién
de las observaciones globales y de sus modelos. Los modelos empiricos desarrollados tratan
de explicar, generalmente, cémo se comporta el océano en determinadas circunstancias ante
las perturbaciones atmosféricas. Y ademads, aunque existen modelos tedricos que describen y
modelizan de forma bastante aproximada el fenémeno, en la préactica no son aplicables por
su complejidad o por la pérdida de precisién debida a las simplificaciones en ellos efectuadas.
Por otra parte, dentro de la base de datos en la que se basa este trabajo se dispone de un
gran mimero de observaciones de gran calidad, lo que est4 mostrado en la determinacién de
las constantes armdonicas; este hecho permite, asi mismo, una eliminacién precisa de la marea
en los distintos registros para su eliminacién a priori en todos los registros. La base de datos
aporta diversas series obtenidas en estaciones cercanas, pero de distintas caracteristicas, lo que
posibilita estudiar un gran nidmero de particularidades que influyen en la respuesta del océano.
Por todas estas razones, hemos optado por la realizacién de un estudio empirico que permita
evaluar y eliminar el efecto de las perturbaciones atmosféricas sobre el océano, proceso que se
describe a continuacién.

Una primera etapa en la evaluacién del efecto de la presién sobre el nivel medio se basa en

analisis de regresién lineal simple. Aunque estos modelos ya fueron empleados en Astronomia
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v Geodesia por Gauss y Laplace a principios del siglo XIX, principalmente en relacién con el
método de minimos cuadrados, no fue hasta 1869 cuando el médico britdnico Francis Galton
establecié los principios del método de regresién simple cuando estudiaba la influencia del
factor genético en la estatura. Sus ideas fueron posteriormente desarrolladas matematicamente
v divulgadas por F.Y. Edgeworth, K. Pearson y G.U. Yule, siendo actualmente una potente

herramienta para la relacién entre diversas observaciones en una gran cantidad de disciplinas.

Estacién Intervalo o B (cm/mb)

B1 10.06.91-28.07.93 | —0.75631 | —1.10657

B3 22.06.91-02.01.92 | —0.80845 | —1.26125

D 14.11.90-21.05.91 | —0.82426 | —1.06126

E2 03.01.91-17.05.94 | —0.14506 | —0.31895

E3 01.10.91-08.04.91 | —0.70960 | —1.23292

Tabla 5-9.

Dentro de este estudio hemos determinado, en primer lugar, el coeficiente de correlacién p
y el coeficiente de regresién § (también denominado, en este caso, factor barométrico) entre
las observaciones mareograficas y de presiéon. Los resultados obtenidos, para las cinco series
situadas en el puerto del Musel, se muestran en la tabla 5-9. En todas las estaciones, excepto
E2, a partir de los valores de p se puede afirmar que la correlacién es clara. Los factores
barométricos son superiores al factor estdtico tedrico, lo que refleja la inclusién en él del efecto
dindmico. Adem4s, en las estaciones B3 y E1 es superior al de las estaciones Bl y E3, lo que, al
poseerse de estas estaciones las series de observacién de menor longitud, estd relacionado con la
asimilacién de tendencias estacionales parciales a la regresién lineal. Ademds, también puede
estar relacionado con la posicién de las estaciones y con la composicién del fondo ocednico. En
efecto, las dos primeras estdn situadas en las ddrsenas interiores del puerto, en emplazamientos
mads protegidos v a una profundidad menor; estos resultados estdn en concordancia con lo
afirmado en la ecuacién (5.13).

En la estacién 2, a pesar de haberse obtenido la serie de mayor longitud, el valor de p

muestra que ambas series temporales no estdn fuertemente correlacionadas; este hecho estd
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asociado a la existencia de oscilaciones libres en el emplazamiento de esta estacién. Sin duda,
el valor de p influye notablemente en la poca magnitud del factor barométrico, que es muy poco
realista. Diferencias en el factor barométrico obtenido en varias estaciones ya fueron senalados
por Hamon mientras estudiaba la respuesta isostédtica del nivel del mar a variaciones de presién
en 17 estaciones australianas, aunque los factores no fueron determinados en el mismo intervalo.
Estas diferencias estdn causadas por una compleja interaccién de varios factores, siendo los més
importantes la batimetria y forma de la cuenca, morfologia de la corteza ocednica, propiedades
del agua y caracteristicas de la perturbacién; es decir, se considera el factor dindmico. Ademaés,
las diferencias en los factores barométricos podrian estar debidas a la omisién de una o mads
variables muy relacionadas con la presién atmosférica, como la intensidad y direccién del viento
o la temperatura.

Los resultados obtenidos de la eliminacién de estos efectos en las estaciones B1, B3 y E2
se muestran en la figura 5-18. En esta figura se presenta, para la presién (sin marea), tam-
bién el valor medio de la misma durante el periodo de observacion; respecto a él se realiza la
eliminacién. Para las estaciones mareogréficas se sefialan también las observaciones anteriores
a esta eliminacién con una linea punteada. En las estaciones Bl y B3, se puede observar que
las correcciones son mayores que en las figuras 5-12 y 5-13, aunque todavia hay zonas donde el
efecto barométrico parece tener magnitud mayor que la eliminada. Ademads, en estas estaciones
hay intervalos donde se ha “sobrecorregido” este efecto. En la estacién E2 la correccién aplicada
es, claramente, insuficiente. Esto es debido a la pequena magnitud del factor barométrico y a

la poca precisién de la correlacién.

En general, los resultados anteriores muestran que con la consideracién del efecto barométri-
co estdtico tedrico o del factor barométrico, la eliminacién del efecto de presién sobre observa-
ciones de nivel no resulta satisfactoria. HEsto puede indicar la necesidad de una consideracién
conjunta de las principales perturbaciones meteorolégicas y/o la aplicacién de nuevas técnicas
para su eliminacién con el fin de obtener un nivel medio ocednico. La mayorfa de los resultados
que se presentan a continuacién se han obtenido con la herramienta estadistica Statgraphics
Plus.

Una primera opcién a considerar es la determinacién de la existencia de desfasajes en la

reaccién del océano a variaciones de presién. Por este motivo, se han realizado diversos anélisis
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Figura 5-18: Eliminacién del efecto de presién atmosférica considerando el factor barométrico.

de regresién lineal simple considerando diversos desfasajes de la presién. Asi mismo, para
determinar la importancia de la presién en las observaciones mareograficas, hemos realizado
un andlisis de varianza (ADEVA), herramienta importante para el estudio de la relacién entre
una variable dependiente (nivel del mar) y una o varias variables dependientes (presién, pero
también puede ser temperatura o componentes direccionales del viento), donde no se requiere
ninguna suposicién sobre la naturaleza de la relacién estadistica. Con esta finalidad, ademads del
coeficiente de correlacién p y del coeficiente de regresién 5 (cm/mbar), se han determinado, para
cada desfasaje, el p-valor o valor de referencia, que indica la probabilidad de que la relacién
significativa estadisticamente sea distinta de la estimada mediante regresién, estrechamente
relacionado con el nivel de confianza «, y el coeficiente de varianza explicada R?, relacionada

con el coeficiente de determinacién mediante R? = p?100%. En este caso, el p-valor corresponde
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a comprobar la hipétesis de que los coeficientes sean todos cero, por lo que son deseables valores
pequenos de este pardmetro. Los resultados obtenidos en las estaciones situadas en el Puerto
del Musel, se presentan en la tabla 5-10. Hay que senalar que el p-valor se ha obtenido para las

hipétesis alternativas

H()lﬁi:o Hlﬁﬁé()

donde §; son los coeficientes estimados mediante el ajuste. Consecuentemente, valores pequenos

del p-valor apoyan la hipétesis de que 3; # 0.

Estacién | Desf. 0 8 p-valor | R?
1 —0.7603 | —1.1120 | 0.000 | 57.8
B1 2 —0.7628 | —1.1152 | 0.000 | 58.2
3 —0.7641 | —1.1166 | 0.000 | 58.4
4 —0.7641 | —1.1164 | 0.000 | 58.4
1 —0.8112 | —1.2667 | 0.000 | 65.8
2 —0.8146 | —1.2707 | 0.000 | 66.4
B3 3 —0.8163 | —1.2733 | 0.000 | 66.6
4 —0.8173 | —1.2748 | 0.000 | 66.8
5 —0.8173 | —1.2748 | 0.000 | 66.8
E1 1 —0.8251 | —1.0628 | 0.000 | 68.1
2 —0.8247 | —1.0628 | 0.000 | 68.0
E2 1 —0.1437 | —0.3161 0.000 [ 2.1
1 —0.7121 | —1.2379 | 0.000 | 50.7
E3 2 —0.7133 | —1.2407 | 0.000 | 50.9
3 —0.7136 | —1.2418 | 0.000 | 50.9
4 —0.7133 | —1.2417 | 0.000 | 50.8

Tabla 5-10.

Se han representado sélo los desfasajes en los que se estabiliza el coeficiente de regresién o en

los que empieza a presentar valores menores. Como se puede apreciar a partir de los resultados
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del p-valor, la relacién es significativa en un nivel de confianza del 99%. Ademads, los resultados
de p y B, todos ellos significativos segiin la desviacién tipica de la estimacién que no ha sido
tabulada, son muy similares a los obtenidos sin considerar ningin tipo de desfasaje, modificando
sélo la segunda cifra decimal en 3, lo que significa que se introducen diferencias del orden de
décima de milfmetro por milibar, muy por debajo de la precisién de las observaciones, por lo
que pueden ser ignoradas. La variabilidad de la sefial mareografica como consecuencia de las
variaciones de presién, expresada mediante R?, es muy similar a la determinada sin desfasajes.
Por otra parte, los resultados obtenidos en las estaciones més interiores, especialmente en F2,
confirman que no existen fenémenos de retardo de la reaccién del océano en las estaciones mas
interiores como consecuencia de su posicién. A la vista de la tabla anterior, podemos afirmar
que en las estaciones situadas en el Puerto del Musel, la existencia de un retardo de la reaccién

del océano a variaciones de presién no es una factor importante.

A partir de la regresién lineal se han ido desarrollando modelos més complejos, como re-
gresién polinémica, ya utilizada en este trabajo durante la etapa de preproceso. Aparece al

aproximar una funcién de respuesta no lineal mediante una ecuacién polinémica
— 2 n
Yi = Bo + Pr12s + Boxi + ... + By + &

para una variable independiente z; (en nuestro caso, las observaciones meteorolégicas) observa-
da en los instantes ¢;, y para la variable dependiente y; (observaciones mareograficas), siendo &,
el término de error, que se supone que es independiente y que se distribuye segiin una normal
N (07 02). A priori, apropiado para la determinacién del efecto de la presién, especialmente
en las series de menor longitud, donde se pueden de esta manera eliminar las variaciones esta-
cionales de presién. Esto es lo que hemos realizado a continuacion, intentando establecer una
relacién mds compleja entre estas variables. Como ya indicamos, el principal problema para la
correlacién polinémica es la determinacién del grado n del polinomio. En general, en las dis-
tintas estaciones situadas en el Puerto del Musel, hemos observado que si se intentan explicar
las variaciones del nivel medio mediante un polinomio donde la variable independiente son las
observaciones barométricas de grado 3 o superior, aumenta considerablemente el p-valor, con

lo que disminuye el intervalo de confianza. Aproximando mediante un polinomio de grado 2,
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el nivel de confianza se mantiene en el 99% y aumenta ligeramente el coeficiente de la varian-

za residual.

Los valores de estos coeficientes determinados en las cinco estaciones, para un

polinomio de grados 2, se muestran en la tabla 5-11.

Estacién Bl | Estaciéon B3 | Estaciéon E1 | Estacién 2 | Estacién E3

Bo 15144.3 17271.7 9671.3 27467.6 7503.0

o —28.2497 —32.0273 —17.4261 —53.0149 —12.874

B 0.001333 0.001512 0.000808 0.002593 0.000573

R? 58.11 66.50 68.97 4.67 50.46
Tabla 5-11.

Tenemos que senalar que aunque no se ha tabulado la desviacién tipica de la estimacién de
los coeficientes anteriores, en todos los casos éstos resultan significativos. 8, estd expresado en
centimetros, 3; estd dado en cm/mbar y las unidades de 3, son cm/mbar?. Ademds, aunque
puede parecer que el coeficiente de la potencia de orden 1 de la presién, 3, es muy diferente del
factor barométrico, esto se debe a que este iltimo considera variaciones respecto a la presién
media, mientras que en esta determinacién se consideran variaciones respecto al nivel cero, por
lo que el término de la presiéon media (y sus potencias y productos con la variable independiente)
estdn incluidos en 3, y 3. Por otra parte, los valores de R? indican que la variabilidad de las
observaciones mareograficas debida a presién baromeétrica, segin este modelo es muy similar al
modelo lineal, dentro de cada estacién, si bien aumenta considerablemente en la estacién E2.

En esta estacién, los resultados no pueden considerarse fiables, debido a la magnitud de RZ.

Una vez realizados los posibles andlisis considerando tnicamente el efecto de las variaciones
de presién, parece adecuado considerar otros pardmetros meteorolégicos, conjunta o indepen-
dientemente de éste. Existen extensiones de los modelos de regresién lineal y polinémica simple
que permiten su aplicacién a un més amplio rango de problemas précticos, como es la regre-
sién muiltiple. Y para la eliminacién conjunta de los efectos perturbadores atmosféricos parece
adecuado el empleo de modelos de regresién miltiple. Estos modelos, una de las herramien-
tas estadisticas mds utilizadas, pertenecen a los Modelos Lineales Generalizados, que fueron

introducidos por Nelder y Wedderburn en 1972. Como es bien conocido, son un conjunto de
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suposiciones estadisticas en las que se basa la regresién, correlacién y andlisis de varianza, es
decir, un amplio conjunto de metodologias que pueden ser aplicadas para el estudio de una
0 més variables continuas dependientes con una o més variables independientes, continuas o
no. El concepto bédsico de estos modelos es que la relacién entre variables dependientes y las
independientes estd expresada como una ecuacién que contiene un término de la suma pon-
derada de los valores de las variables independientes, més un error por términos inexplicados.
Consecuentemente, parece indicado su aplicacién para la determinacién de la interrelacién de
variaciones del nivel del mar y varios fenémenos meteorolégicos.

El modelo general de regresiéon miiltiple se puede expresar como
Yi = Bo + B121i + Ba%ai + .. + Bppi + & (5.19)

para k variables independientes observadas (indicadas en el subindice) en los instantes ¢;, xx;
(en nuestro caso, las observaciones meteoroldgicas), y para la variable dependiente y; (las ob-
servaciones mareogréficas). e;, el término de error, se supone que es independiente y que se
distribuye segiin una normal N (07 02). Como caso particular, puede ser de interés para el estu-
dio de la relacién entre variaciones de nivel del mar y diversos factores meteorolégicos citamos
el modelo donde se consideran los efectos de las interacciones, y que se puede expresar, para

dos variables independientes, como
Yi = Bo + 81715 + Boxo; + B1oT1iT2; + &5 (5.20)

Hemos procedido como sigue. La temperatura atmosférica, tras las variaciones de presion,
son el efecto meteorolégico que parece tener una mayor influencia en que el nivel medio del
mar, por lo que, en primer lugar, antes de estudiar la accién conjunta de los pardmetros me-
teoroldgicos, hemos determinado, andlogamente al factor barométrico, un “factor térmico” que
represente la relacién, mediante regresién lineal simple, entre la temperatura y el nivel del
océano. Debido a que la estacién meteorolégica fue instalada en fechas posteriores al estable-
cimiento de las estaciones mareogréficas, no ha sido posible disponer de datos de temperatura
e intensidad y direccién del viento en las estaciones E1 y E3, por lo que no se han realizado

todos los andlisis, sino sélo en las estaciones B1l, B3 y E2 (tabla 5-12).
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Estacién 0 8 R? o
Bl 0.34228 0.08917 | 11.71 | 9.71
B3 0.57161 0.23082 | 32.67 | 6.40
B2 —0.06576 | —0.07408 | 0.04 | 19.37

Tabla 5-12.

Se presentan los valores obtenidos para el coeficiente de correlacién p, de regresién (en
centfmetros por décima de grado) 3, porcentaje de la varianza explicada R? y error tipico de la
estimacion o, en cm. Como se puede observar, los coeficientes de correlacién, con un valor mucho
menor que en la presién, indican una relacién débil directa (como era de esperar) entre ambas
variables. Este tiene un valor especialmente pequetio en la estacién E2, donde ademas la relacién
es inversa y donde su posicién particular origina la existencia de gran cantidad de oscilaciones
libres del puerto en su registro que enmascaran el efecto de perturbaciones meteorolégicas. No
puede ser considerado vélido este pardmetro debido al valor de p. Ademds, creemos que hay
que considerar las componentes horarias del viento en la direccién Norte y Oeste, que permiten
discriminar la influencia de la situacién de la estacién respecto a los muelles.

Para estudiar la influencia en las observaciones obtenidas en las tres estaciones de los otros
parametros meteorolégicos, hemos ajustado las observaciones mareograficas mediante regresién
miiltiple respecto a los pardmetros meteorolégicos de presién p, temperatura T’ y componentes
norte N y oeste W del viento. Para cada ajuste, hemos determinado el porcentaje de la varianza
miiltiple explicada R? y el error cuadritico medio (eqm) de la estimacién (tabla 5-13), lo que
permite establecer la importancia de cada uno de estos pardmetros.

En primer lugar, senialamos que los resultados de la estacién E2 no pueden ser considerados
véalidos, debido a la pequenia magnitud de R?, directamente relacionado con el coeficiente de co-
rrelacién multiple. Por otra parte, como se puede observar, la mayor influencia en las estaciones
B1 y B3 es la de la presién atmosférica, seguida de la temperatura, presentando resultados
ligeramente mejores respecto a B2 si se consideran conjuntamente ambos pardmetros. Ademds,
los valores de R? obtenidos para las componentes direccionales del viento son de muy pequeiia
magnitud en comparacién con los de temperatura y presién y, aunque estos valores no han

sido tabulados, el andlisis muestra que sus coeficientes de regresién no son significativos con
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un nivel de confianza 1 — 3¢, como si ocurre cuando se consideran los otros dos pardmetros.
Por eso, aunque los valores de R? parecen indicar que los modelos que mejor ajustan son
los que consideran todos los fenémenos, y debido a la pequena magnitud de la diferencia, no
parece justificado elegir estos modelos como éptimos, sino los que tinicamente consideran presién

atmosférica y temperatura.

Pardmetros Estacién B1 | Estacién B3 Fistacién E2
considerados | R? eqm | R? eqm R? eqm
P 54.23 | 49.12 | 70.91 | 38.34 | 2.32 | 367.59
T 11.75 | 94.71 | 32.62 | 89.01 | 4.39 | 359.77
N 0.01 | 107.30 | 0.08 | 132.00 | 0.06 | 376.10
w 0.02 | 107.29 | 0.09 | 131.98 | 0.43 | 374.70
p, T 54.83 | 4848 | 78.78 | 28.06 | 8.29 | 345.13
p, N 54.28 | 49.07 | 70.91 | 38.46 | 2.39 | 367.35
p, W 54.25 | 49.10 | 70.99 | 38.36 | 2.68 | 366.27
T, N 11.77 | 94.70 | 32.65 | 89.04 | 4.42 | 359.72
T, W 11.76 | 94.71 | 32.71 | 88.97 | 4.83 | 358.15
N, W 0.03 | 107.30 | 0.16 | 132.00 | 0.48 | 374.52
p, T, N 54.89 | 48.43 | 78.78 | 28.08 | 8.32 | 345.05
p, T, W 54.85 | 48.46 | 78.86 | 27.98 | 8.64 | 343.84
p, N, W 54.30 | 49.05 | 70.99 | 38.39 | 2.75 | 366.03
T, N, W 11.78 | 94.70 | 32.74 | 89.00 | 4.85 | 358.10

p, T, N,W | 5491 | 48.41 | 78.86 | 28.00 | 8.67 | 343.76

Tabla 5-13.

A continuacién, una vez examinada la importancia relativa mayor de presién y tempera-
tura, principalmente del primer pardmetro, queremos estudiar la forma de determinacién y
eliminacién més adecuada de estos dos pardmetros. Para ello, hemos considerado un modelo
de regresiéon multiple (5.19) para la presién (1) y temperatura (z2). Los valores de (;(en
centimetros por milibar), 8, (en centimetros por décima de grado) con su p-valor, asi como el

valor de R? se pueden observar en la tabla 5-14.
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Regresién miiltiple Regresién miiltiple con interacciones

51 pv 62 p-v R? 51 p-v 62 b-v 512 b-v R?

B1 | -1.024 | 0.00 | 0.022 | 0.00 | 54.8 | -1.033 | 0.00 | -0.044 | 0.90 | 0.000 [ 0.85 | 54.8

B3 | -1.131 [ 0.00 | 0.122 | 0.00 | 78.8 [ -1.819 | 0.00 | -5.675 | 0.00 | 0.001 [ 0.00 | 79.6

E2 | -0.503 | 0.00 | -0.129 | 0.00 | 8.7 | 0.011 | 0.89 | 4.281 [ 0.00 | -0.001 | 0.00 | 9.1

Tabla 5-14.

Se puede observar que los valores de 3, v 3, son relativamente similares a los obtenidos
para el factor barométrico y el factor térmico, respectivamente. Lo mismo se puede decir
para el porcentaje de la varianza miltiple explicada R?. En ninguno de estos modelos se han
considerado interacciones entre los distintos pardmetros, aunque es clara la interrelacién entre
ellos. Como presién y temperatura son los efectos que parecen tener una mayor influencia en la
variabilidad del océano, hemos estudiado la respuesta del océano segiin un modelo de regresién
con interacciones (5.20), resultados que se presentan también en la tabla anterior.

En este caso, en las estaciones Bl y E2 los resultados son claramente mucho menos satisfac-
torios, segin muestran los valores de 3,4 (en centimetros por milibar y décima de grado) y del
p-valor obtenido, aunque R? aumente ligeramente. Esto es consecuencia de varios factores: a
pesar de que variaciones de temperatura originan variaciones de presién como consecuencia de
un cambio en la densidad de la atmdsfera, no es ésta la principal causa de las perturbaciones
barométricas; ademds, estos fenémenos estdn menos correlacionados en registros largos, donde
la estacionalidad es un factor importante. Esta tltima es la razén de que en la estacién B3
los resultados parezcan similares a los obtenidos sin considerar interacciones entre presién y

temperatura.

No obstante, podria ser més indicada la eliminacién en primer lugar de la presién, apodizan-
do posteriormente el efecto de temperatura. Para establecer cudl de los dos procedimientos
resulta més apropiado, hemos eliminado, en las estaciones Bl, B3 y E2 la presién segtin el
factor barométrico, determinando posteriormente los valores de p, 3, R? y la desviacién tipica
de la estimacién para la correlacién con la temperatura (tabla 5-15). La comparacién de esta
tabla con la tabla 5-12 permite observar que en las estaciones Bl y B3 las determinaciones son

claramente mejores si se realiza con anterioridad a la eliminacién de la presién, especialmente
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en Bl. Sin embargo, en E2 el valor de p es mayor en este caso, aunque este hecho no es sig-
nificativo debido a los valores del coeficiente de regresiéon. En general, los resultados obtenidos
en E2 permiten asegurar que la determinacién del efecto de variaciones de presién atmosféri-
ca por estos métodos no son satisfactorios, debido a la presencia de oscilaciones libres en las

observaciones de esta estacién. Su cardcter particular ya fue puesto de manifiesto en la tabla

5-6.

Estacién 0 8 R? I
B1 0.0269 0.01635 | 0.86 | 6.97
B3 0.5008 0.10918 | 25.08 | 5.360
B2 —0.2356 | —0.12153 | 5.69 | 18.54

Tabla 5-15.

Resumiendo, hemos presentado un estudio comparativo entre distintos modelos lineales y
no lineales para determinar la importancia relativa de presién atmosférica, temperatura y com-
ponente del viento sobre registros mareograficos, en tres de las estaciones situadas en el Puerto
del Musel. Se demuestra que la utilizacién de modelos polinémicos, de mayor complejidad, no
proporciona resultados mejores que al considerar modelos lineales, por lo que se opta por estos
dltimos. Ademsds, las caracteristicas particulares de las estaciones determinan, en gran medida,
el resultado de estos andlisis, como se ha puesto de manifiesto; parece apropiado no intentar
determinar una metodologia tnica para la eliminacién de las perturbaciones atmosféricas, sino
considerar y estudiar cada caso particular para proceder de la manera que, a la vista del mismo,
se destaque como el mds adecuado. Por otra parte, el estudio anterior muestra que el efecto
perturbador de mayor influencia sobre el nivel del mar es la presién, aunque también parece
clara la dependencia conjunta de presién y temperatura. Antes de la eliminacién de estos efectos
perturbadores, la acumulacién de agua ocasionada por el viento no aparece de forma evidente a
través de este tipo de anilisis, lo que creemos que debe ser considerada posteriormente. Como
paso final de este estudio, hemos representado los residuales obtenidos considerando la accién
conjunta sin interacciones en las estaciones E2, B1 y B3 (figura 5-19) durante el periodo entre

el 30 de octubre de 1991 y el 5 de enero de 1992. Aunque es distinto periodo al considerado
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Figura 5-19: Eliminacién conjunta de presién y temperatura.

en las figuras 5-12, 5-13 y 5-18, se puede observar en los residuales que gran parte del efecto
de presién no ha sido eliminado en estos casos. Parece, por lo tanto, mas adecuado eliminar en

primer lugar la presién.

El hecho de que en una misma estacién el factor barométrico pueda ocasionar que el efecto
de las variaciones de presién no se corrija lo suficiente o que la correccién sea excesiva es
consecuencia de no haber considerado la velocidad de paso de la perturbacién atmosférica,
tal como se mostraba tedricamente en la ecuacién (5.13). Este hecho puede ser contrastado
determinando, en las cinco estaciones, para intervalos de distinta longitud y distinta fecha

inicial, el factor barométrico (tabla 5-16). En esta tabla se listan el coeficiente de correlacién

349



p vy en el factor barométrico 3 (en cm/mbar) para las cinco estaciones del Puerto del Musel
en distintos intervalos. Como se puede apreciar, para una misma estacién existen diferencias
que no dependen ni de la longitud del intervalo ni de la época del ano en la que se determinan
estos pardmetros. Ademads, para un mismo intervalo, se observan diferencias en las distintas
estaciones. En general, el coeficiente de regresién es préximo a —1 y lo mismo se puede afirmar
del factor barométrico, que normalmente toma valores mayores que 1 y es menor que este
valor para coeficientes de regresién menores. Mencién especial merece la estaciéon E2, en cuyos
resultados se pone de nuevo de manifiesto la existencia de otros fenémenos que enmascaran
estos resultados, presentado ocasionalmente correlacién directa; los intervalos donde el factor
de correlacién es cercano a —1 muestran que el factor barométrico de la estacién es similar al

de las otras estaciones.

Intervalo | Estacion B1 Estacion B3 Estacion E1 Estacion E2 Estacion E3
P B p B p B p B P B
14-11-90/12-12-90 - - - - -0.947 -1.230 - - -0.965 -1.244
16-11-90/24-11-90 | - - - - -0.967 -1.242 - - -0.965 -1.244
11-01-90/21-05-91 - - - - -0.826 -1.028 -0.301 -0.283 -0.452 -0.780
11-01-91/07-02-91 | - - - - -0.804 -1242 -0.053 -0.046 -0.816 -1.037
30-05-91/06-06-91 -0.714 -1.315 - - - - -0562 -1.326 - -
24-07-91/09-08-91 | -0.787 -0.865 -0.799 -0.881 - - -0.234 -0.268 - -
03-08-91/14-08-91 -0.784 -0.900 -0.756 -0.862 - - -0.032 -0.036 - -
16-08-91/30-08-91 | -0.794 -1.302 -0.802 -1.331 - - -0.339 -0.624 - -
24-09-91/07-09-91 -0.910 -1.136 -0.902 -1.111 - - 0244 0182 - -
27-09-91/24-10-91 | -0937 -1.236 -0.922 -1.213 - - -0.446 -0.306 - -
29-09-91/24-10-91 -0.931 -1.212 -0.932 -1.214 - - -0.422 -0.302 - -
23-11-91/05-12-91 | -0.762 -1.053 -0.770 -1.017 - - -0.068 -0.068 - -
10-12-91/15-12-91 -0.746 -1.143 -0.747 -1.109 - - -0.295 -0.311 - -
01-12-91/01-01-92 | -0.662 -1.181 -0.649 -1.274 - - -0.312 -0.345 - -
01-01-92/01-02-92 -0.845 -1.292 - - - - 0325 0341 - -
03-04-92/10-04-92 | -0.881 -1.036 - - - - -0.086 -0.052 - -
03-04-92/22-07-92 -0.799 -1.169 - - - - -0432 -0.533 - -
04-01-93/18-01-93 | -0.899 -1.321 - - - - -0910 -1.286 - -
15-03-93/06-04-93 -0.827 -1.187 - - - - -0.406 -0.376 - -
23-07-93/28-07-93 | -0.471 -0.583 - - - - - - - -
21-10-93/06-12-93 - - - - - - 0104 0.189 - -
18-01-94/31-01-94 | - - - - - - 0140 0.154 - -
18-01-94/17-05-94 - - - - - - -0.365 -0.267 - -
12-02-94/20-02-94 | - - - - - - -0517 -0.381 - -
12-02-94/12-03-94 - - - - - - 0459 0.380 - -
Tabla 5-16.

Debido a la influencia de las condiciones atmosféricas en el factor barométrico, hay que

tener en cuenta el efecto dindmico en los residuales del registro mareografico para eliminar el
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efecto de las variaciones de presién atmosférica, por lo que hemos realizado un estudio con-
siderando intervalos de longitud variable. En torno a cada uno de los datos horarios se ha
elegido un intervalo simétrico, cuya longitud estd comprendida entre dos valores fijos. La
longitud éptima considerada para cada intervalo es la que proporciona un mayor coeficiente de
correlaciéon. En este intervalo se ha determinado, asf mismo, el factor barométrico, elimindndose
posteriormente el efecto causado por la presién atmosférica en el dato correspondiente del
registro mareografico. Para datos horarios en los que no ha sido posible centrar un intervalo de
longitud minima por encontrarse préximos a una interrupcién, se ha elegido el factor de regresién
proporcionado por el primer dato en el que es posible determinar este intervalo. Para realizar
el proceso descrito anteriormente se ha desarrollado el programa CORINVA. Este programa
se ha ejecutado considerando diferentes longitudes minimas para el intervalo. La longitud
minima considerada es de 151 horas, ya que una longitud menor podria estar fuertemente
influida por fenémenos de corto periodo. La longitud méxima considerada ha sido 500 horas,
muy por encima de la extensién temporal media de las perturbaciones meteorolégicas. En la
figura 5-20 se pueden observar la longitud éptima (a), el coeficiente de regresién (b) y el factor
barométrico (c) obtenidos en la estacién B1, para el intervalo 30-5-91 a 27-11-91. Se puede
observar que se presentan fuertes oscilaciones tanto de la longitud éptima del intervalo, como
del coeficiente de correlacién y del factor de regresiéon. La longitud oscila entre los valores
extremos predeterminados y no varia de forma regular. En la figura 5-21 se presentan los
resultados obtenidos en las estaciones Bl y E2 entre el 18 de julio y el 2 de diciembre de 1991,
junto con las observaciones anteriores a esta eliminacién (con una linea punteada). Asf mismo,
como referencia, se han representado los valores de presién (sin marea). Se puede observar que
los residuales presentan menos variabilidad que los obtenidos en etapas anteriores, lo que estd
basado en el principio de la determinacién, es decir, en la bisqueda del factor mds preciso para
cada intervalo. Sin embargo, en la estaciéon E2, con un gran nivel de ruido, esta eliminacién no
se realiza de forma precisa, por lo que parece menos adecuado que la utilizacién de un factor

global tedrico.

La calidad del nivel medio obtenido tras la aplicacién de esta correccién indica la adecuacién
de eliminar el efecto de las variaciones de presién atmosférica no por un tnico pardmetro, sino

por varios. No obstante, la existencia de oscilaciones en los tres pardmetros anteriores indica
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Figura 5-21: Eliminacién del efecto de la presién atmosférica a partir de un factor barométrico
determinado sobre intervalos de distinta longitud.

que este proceso se puede mejorar. Estas oscilaciones pueden estar debidas a que se consideran
intervalos simétricos, mientras que la perturbacién atmosférica no tiene por qué estar centrada
en cada instante. Asi mismo, no se ha tenido en cuenta la velocidad de paso de la perturbacién,

que puede medirse mediante el gradiente de la presion.

Si la linealidad del modelo no es del todo clara, como se trata en este caso a la vista de los
resultados anteriores, y los modelos de regresién lineal no parecen los éptimos, existen varias
opciones entre las que se puede elegir: linealizar el modelo, aplicar regresién polinémica o no
paramétrica. En nuestro caso, el modelo se podria linealizar aplicando pesos (que dependerfan
del gradiente de la presién atmosférica o de otros pardmetros meteorolégicos, como temper-
atura o viento), para que la regresién sea lineal. La regresién polinémica, ya considerada

anteriormente, no parece muy adecuada, ya que se plantearia de nuevo el problema relativo a
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la variacién de los coeficientes de regresién con el tiempo. Por tltimo, un breve comentario
respecto a la regresién no paramétrica, que trata de aproximar los valores de una variable y (en
nuestro caso, observaciones mareogréficas) respecto a x (observaciones de presién atmosférica)

mediante

y=m(x)+u

donde m (z) es el valor medio de la respuesta para el valor x de la variable independiente y no se
efectia ninguna hipdtesis a priori sobre su estructura. En general, se supone que m es una curva
suave que se puede obtener promediando observaciones, estando su expresién general en funcién
de una funcién peso y de las observaciones y; [209]. En este caso, la mayor dificultad estarfa
en determinar las funciones peso, aunque existen varios procedimientos para su seleccién. En
nuestro caso, se podian seleccionar dependientes del gradiente, de la temperatura o del viento
(direccién o intensidad). Otra opcién para estudiar y determinar la respuesta del océano a
variaciones de presién atmosférica es considerar modelos de regresiéon dindmica o de funcién
de transferencia, de uso extendido en Geodesia, en particular en mareas terrestres. Hstos
métodos son también conocidos como modelos econométricos, al ser ampliamente empleados en

prediccién econémica.

Buscando una determinacién méds precisa del efecto de presién sobre las variaciones de
nivel del océano, a la vista de los resultados presentados en la tabla 5-16, hemos optado por
una determinacién de diversos factores barométricos, dependientes del gradiente de la presién,
de acuerdo con la ecuacién (5.13), que serd determinado mediante métodos de diferenciacién
numérica. Al disponer de observaciones horarias y al no presentar la presién, generalmente,
variaciones bruscas, resulta posible obtener el gradiente en cada observacién horaria, basdndose
en la propiedad de que una funcién continua con derivadas hasta un cierto orden n continuas,
como es la presién, se puede aproximar por un polinomio en cada punto x, y asf se puede obtener
una expresién para la derivada en él, a partir de observaciones horarias cercanas x + kh, donde
k € Z y h es una hora. La precisién con que se determina ésta depende, en general, del valor
de la derivada de orden n + 1 en un punto del intervalo considerado £ y de la longitud del

mismo. Adem4ds, normalmente, si se utilizan mds puntos de evaluacién se obtendrd una mayor
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precisién, pero el nimero del evaluaciones funcionales y el crecimiento del error de redondeo no
alientan a hacerlo, donde por lo que las formulaciones mas comunes involucran a tres y cinco
puntos de evaluacién. Esta eleccién de un nidimero impar de datos es adecuada en nuestro caso,
va que queremos el valor de la derivada centrado en un punto. Entre las distintas expresiones

numéricas de la derivada, destacamos

F@) = g f B4 (©) (5.21)
@) = o [f a2 =8 =B 8 4 = @+ 2] + e 6) (522

que son conocidas como férmulas de tres y cinco puntos, respectivamente, aunque no involu-
cran al valor de la funcién en x [35]. En nuestro caso, como la presién va a ser una funcién
suave, parece més apropiado emplear (5.22). No obstante, hemos representado la frecuencia de
cada valor de la presién obtenido para las ecuaciones (5.21) y (5.22) en la figura 5-22 se han
representado la distribucién de frecuencias obtenidas en los gradientes empleando la ecuacién
de cinco puntos (a) y de tres (b). Se puede observar que en ambos casos, la distribucién est4

centrada en 0, pero que la varianza en el caso de aproximar empleando (5.22) es menor.

A partir de la derivada en cada observacién de presién determinada segin (5.22), siempre
y cuando esto sea posible, hemos estudiado la variacién de los coeficientes de correlacién p y
regresion G en las cinco estaciones del Puerto del Musel, segtin los valores de las derivadas. Como
éstas se distribuyen segiin una normal, parece adecuado elegir como intervalos los determinados
por la desviacién tipica o de las derivadas. Por este motivo, se han escogido como intervalos

en los que se determina el coeficiente de regresién los mostrados en la tabla 5-17.

En esta tabla, se puede apreciar que los coeficientes de regresién son muy similares, en
cada estacién, a los obtenidos para la totalidad de las observaciones (tabla 5-9). Lo mismo
se puede decir de los factores barométricos, expresados en cm/mb. Las desviaciones tipicas,
aunque son de las derivadas de la presién, varian en cada estacién, ya que se han determinado
para los intervalos coincidentes con observaciones mareograficas. Ademds, se puede observar
un simetria respecto al intervalo (—o, ), como era de esperar segun la ecuacién (5.13). Por
otra parte, los resultados de la estaciéon E2 reflejan, de nuevo, el modo de oscilacién del puerto,

cuya principal influencia se deja sentir en este emplazamiento.
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Figura 5-22: Distribucién de frecuencias obtenidas en los gradientes empleando la ecuacién de

cinco puntos (a) y de tres (b).

Intervalo Estacién E1 Estacién E2 Estacién E3 Estacién Bl Estacién B3

P B p B p B p B P B
(—00, —30) | -0.888 | -0.830 | -0.199 | -0.347 | -0.789 | -0.840 | -0.819 | -1.493 | -0.934 | -1.487
(=30, —20) | -0.905 | -1.038 | -0.102 | -0.203 | -0.815 | -1.393 | -0.697 | -0.9889 | -0.804 | -1.317
(—20,—0) |-0.769 | -1.001 | -0.130 | -0.289 | -0.868 | -1.347 | -0.713 | -1.071 | -0.758 | -1.208
(—0,0) -0.793 | -1.062 | -0.102 | -0.230 | -0.703 | -1.253 | -0.755 | -1.090 | -0.799 | -1.227
(0,20 -0.864 | -1.040 | -0.146 | -0.312 | -0.587 [ -1.075 | -0.762 | -1.084 | -0.855 | -1.345
(20,30) -0.894 | -0.955 | -0.074 | -0.148 | -0.718 [ -0.921 | -0.753 | -1.154 | -0.873 | -1.262
(30, 00) -0.908 | -0.985 | -0.175 | -0.309 | -0.788 [ -1.210 | -0.731 | -1.265 | -0.901 | -1.233

o 3.701 3.640 4.264 3.373 3.133
Tabla 5-17.

Los resultados obtenidos en las estaciones E2, B1 y B3 para el intervalo comprendido entre
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Figura 5-23: Eliminacién del EBI empleando factores barométricos dependientes del gradiente
de la presién atmosférica en superficie.

el 13 de julio y el 3 de diciembre de 1991 se muestran en la figura 5-23. Se puede apreciar
que en las estaciones Bl y B3 la mayor parte de la variabilidad ocasionada por variaciones de
presién atmosférica han sido eliminadas; no se puede afirmar lo mismo de las observaciones
de E2, debido a la pobre determinacién de este factor. Comparando estos resultados con los
obtenidos tras la eliminacién del factor barométrico (figura 5-18), se puede observar que en las
estaciones Bl y B3, la aproximacién al nivel medio obtenida es claramente més suave en este
dltimo caso. En estas estaciones se puede apreciar que existen componentes de corto periodo

(12.658 horas), lo que ha sido contrastado por anélisis de Fourier. Estas componentes son la
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Figura 5-25: Niveles medios, incluyendo eliminacién de deriva, en la estacién B3.

358



fuente principal de ruido en el nivel medio asi obtenido. Por otra parte, los resultados de la
estacién E2 no son satisfactorios, debido a las oscilaciones libres dominantes en esta serie de

observacién.

Una vez obtenida una aproximacién al nivel medio tras la eliminacién de las mareas y
perturbaciones atmosféricas, hemos comparado los resultados obtenidos en este trabajo con los
proporcionados por el método NSVI8, desarrollado por A.P. Venedikov [308, 292, 311]. Este
método de andlisis arménico, que ya hemos utilizado ampliamente en etapas anteriores de la
determinacién del nivel medio, permite asi mismo la eliminacién del efecto de la presion a
partir de la determinacién de factores dependientes de las especies de marea. El nivel medio
asi obtenido tiene en cuenta que la respuesta del océano a una variacién de presién atmosférica
es funcién de la frecuencia. En consecuencia, obtiene los factores barométricos en base a las
frecuencias astrondmicas y apodiza de forma conjunta la marea ocednica y el efecto de la
presién atmosférica. Hemos comprobado que la precisiéon obtenida por este proceso supera la
proporcionada por numerosos métodos clédsicos, asf mismo contrastados a lo largo de nuestro
trabajo, como los basados en medias, o el de Hamon, entre otros. Por este motivo, ha sido
elegido para la comparacién final de nuestros resultados.

Aunque la dependencia de la frecuencia es un hecho incuestionable, también es evidente, des-
de nuestro punto de vista, que la consideracién tinica de las bandas de marea limita, entre otros
factores, la precisién de la determinacién de niveles medios relativos. De hecho, en las bandas
de marea se superponen desplazamientos periédicos de idéntica frecuencia y origen radiacional
v atmosférico, imposibles de discriminar mediante técnicas de andlisis que, en consecuencia,
contaminan los coeficientes de correlacién y regresién obtenidos. Por este motivo, en el método
que hemos desarrollado se procedié, como ya hemos indicado, a apodizar previamente de las
senales mareogréficas y meteorolégica las componentes de marea. En este punto, la respuesta
del océano a variaciones de presién deberia ser estimada sobre la base de las frecuencias atmos-
féricas caracteristicas. Aun més importantes son los efectos dindmicos asociados a la velocidad
de paso de las perturbaciones depresionarias méviles, uno de los factores responsables de las
diferencias locales y regionales de la respuesta ocednica.

Un examen detenido de los resultados obtenidos por ambos métodos nos permite concluir

que
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e El nivel medio NSV98 muestra un mayor nivel de ruido, ya que no han sido eliminadas
interacciones no lineales. Este hecho es contrastado con el valor de la desviacién tipica de
los residuales (figura 5-25), entre los que existe una diferencia de desviacién tipica de 0.8

c1m.

e Ademd4s, en intervalos con variaciones de presién extremas, el nivel medio muestra mayores
variaciones debido a que no ha sido tenida en cuenta la respuesta del océano en frecuencias

caracteristicas de la perturbacién.

e Finalmente, la necesidad de intervalos de 48 horas centrados en cada observacién para
poder realizar el andlisis se traduce en un mayor nimero de interrupciones: 2 interrup-

ciones eliminando los efectos perturbadores individualmente y 8 con el método NSV9I8

(figura 5-24).

Tenemos que indicar que para la obtencién del nivel medio NSV98 no se ha considerado la
deriva, lo que estd justificado en base a que al estimarse en intervalos de 48 horas, se incluyen
simultdéneamente la tendencia local del nivel medio, conteniendo términos de muy largo periodo,
movimientos de la litosfera y otros fenémenos locales. Debido a que estos efectos contienen una
informacién muy valiosa para la interpretacién de las variaciones temporales de la superficie
ocednica, creemos que es importante su inclusiéon en el nivel medio determinado. No obstante,
en la figura 5-25 se representan los niveles medio obtenidos eliminado la deriva, por los dos
métodos. Se puede apreciar que las perturbaciones presentes anteriormente han sido eliminadas,
sin haberse determinado su origen ni su significado. Ademés, en este figura se aprecia claramente
que el nivel de ruido es menor si se eliminan las perturbaciones, como ya hemos indicado.

El conjunto de estudios estadisticos anteriormente realizados para determinar la metodologia
6ptima para la eliminacién de perturbaciones atmosféricas muestran que la principal fuente de
variabilidad del nivel medio de marea en las estaciones situadas en el Puerto del Musel es
la variacién de presién atmosférica. Se ha mostrado que, en general, la eliminacién de este
efecto no resulta satisfactoria si se hace mediante un factor tedrico o el factor barométrico
global, por las diferencias en este tltimo en distintas épocas. Asi mismo, se han empleado
observaciones horarias sin marea (ocednica, atmosférica), por lo que no parece adecuado la

determinacién de factores barométricos dependientes de la frecuencia. Los resultados del anélisis
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Figura 5-26: Nivel medio obtenido tras la eliminacién de los efectos estdtico y dindmico de la
presién atmosférica.
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conjunto de presién, temperatura y/o viento no son satisfactorios, lo que indica que es més
adecuado una eliminacién primera del efecto barométrico. Por otra parte, las caracteristicas
particulares de las estaciones determinan la respuesta del océano a variaciones atmosféricas, ya
que a pesar de ser estaciones muy cercanas no se puede generalizar respecto a los resultados
obtenidos. Parece pues, preferible, determinar la influencia de las variaciones de presién en la
senal mareografica, para su posterior eliminacién, de forma independiente para cada una de
las estaciones, procediendo de forma individualizada. Consecuentemente, hemos optado por
realizar una determinacién del factor barométrico dependiente del gradiente de presién en las
estaciones E1, E3, Bl y B3, mientras que en la estacién E2, fuertemente influenciada por el
modo de oscilacién de la dédrsena, parece mas adecuado la eliminacién de este efecto mediante
un factor barométrico determinado de forma precisa en un intervalo menor. Como dicho factor
hemos elegido —1.286 (tabla 5-16). Finalmente, presentamos los resultados obtenidos en las
cinco estaciones tras la eliminacién del efecto de presion (figura 5-26). Se puede apreciar que
gran parte de la variabilidad presente sin la eliminacién de este efecto perturbador (figura 4-30)
va ha sido apodizada, aunque se aprecian, como en etapas anteriores, componentes de muy

largo periodo.
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Capitulo 6

Variaciones ocasionadas por

fenédmenos hidrosféricos y litosféricos

6.1 Introduccidén

Una vez eliminadas marea ocednica y las principales perturbaciones atmosféricas de las ob-
servaciones del nivel del mar, el resultado es una aproximacién, con relativa exactitud, a su
nivel medio, que en muchos casos, dependiendo de la finalidad de la determinacién, puede ser
considerada una superficie vélida [119, 18, 165, 10, 334, 336, 296]. Sin embargo, estédn re-
gistradas todavia en la senal mareografica diversas perturbaciones, principalmente globales o
cuasi-globales que, al ser una fuente importante de variabilidad, diferencian esta superficie de
un nivel medio global real y que fueron ignoradas frecuentemente. Se trata, en su mayor parte,
de fenémenos hidrosféricos y litosféricos, cuya influencia total sobre el nivel medio puede ser
considerable, a pesar de ser el resultado de varios efectos individuales que ocasionan desplaza-
mientos de magnitudes que, en principio, parecen despreciables. Los principales, estrechamente
relacionados entre sf, son las variaciones de la masa y volumen global del océano (GOMV, en
sus siglas en inglés) y procesos asociados a dindmica de la litosfera. La importancia de su elimi-
nacién se pone de manifiesto si se considera el caso de Fennoscandia, donde una elevacién de la
corteza como consecuencia de la retirada de glaciares fue interpretada durante mucho tiempo
como un descenso del nivel del mar de aproximadamente un centfmetro por ano.

A pesar de ser actualmente fenémenos muy estudiados y relativamente bien conocidos, de-
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bido a su origen diverso su eliminacién plantea grandes dificultades practicas, como consecuencia
de la complejidad de su determinacién precisa por motivos instrumentales u observacionales,
unido a la influencia directa e indirecta en otros efectos. Ademds, existen frecuentemente dis-
crepancias de criterios respecto a la magnitud de las variaciones del nivel medio ocasionadas,
va que sus valores se basan generalmente en estimaciones y modelos. Parte de la dificultad en
una estimacién de la magnitud de estas variaciones estéd en que son, seguramente, las causas de
variacién del nivel medio en donde los efectos, relativamente recientes, de acciones antrépicas
tienen una mayor influencia. Al respecto citamos la extraccién de aguas subterrdneas o de
combustibles fésiles, la construccién de presas o la posible influencia del diéxido de carbono

sobre un aumento de la temperatura.

Las diferencias mds importantes entre estas variaciones y las tratadas en capitulos anteriores
son su globalidad e intervalo de variacién. Mientras que es factible conocer e, incluso, predecir
el efecto de mareas y fenémenos atmosféricos no extremos, no es posible determinar dénde va
a estar la linea de costa dentro de, por ejemplo, 200 anos, debido a dindmica de la litosfera o
variaciones de la masa y volumen global del océano. Por otra parte, su efecto es claramente
diferente de fenémenos esporadicos que ocasionan variaciones de gran magnitud, como tsunamis,

tormentas o inundaciones, ya que su cardcter y sus efectos son a largo plazo y no instantdneos.

Por otra parte, la importancia de estas perturbaciones y la necesidad de su eliminacién es
incuestionable, en estrecha relacién con las aplicaciones indirectas de la determinacién del nivel
medio. Como ejemplo citamos el estudio y determinacién de la magnitud del cambio climético
global a partir del nivel medio o la construccién de obras de ingenieria civil, donde fenémenos

de muy largo plazo deben ser tenidos en cuenta.

En este capitulo hemos estudiado en primer lugar las variaciones globales de la masa y vo-
lumen del océano, junto con estimaciones de las variaciones de nivel que ocasionarfan, teniendo
en cuenta la dindmica de la Tierra. Sefialamos que como es un fenémeno global no existen
estimaciones locales fiables y, por tanto, no se ha aplicado ninguna correccién a las observaciones

obtenidas en el Puerto del Musel.

Sin embargo, si consideramos las principales variaciones del nivel del mar asociadas a dindmi-
ca de la litosfera. Este caso es completamente diferente a las variaciones ocasionadas por

GOMYV, ya que es posible y recomendable su correccién tanto en observaciones altimétricas
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como mareogrificas, en orden a obtener una determinacién absoluta del nivel medio, como ya
citamos en el capitulo segundo, lo que generalmente se realiza segin diversos modelos. Ac-
tualmente, se otorga una gran importancia a la separacién de movimientos de la corteza de
variaciones del nivel del mar, que se manifiesta, por ejemplo, en la instalacién de estaciones
GPS cerca de las estaciones mareogréficas y el enlace repetido de las mismas por técnicas de
nivelacién con la red de primer orden. Las estaciones del Puerto del Musel fueron enlazadas
por GPS con la red de nivelacién, como ya se cité en el capitulo tercero, lo que permite la de-
terminacién de las variaciones absolutas en el instante de realizar el enlace. Ademads, es posible
la correccién de desplazamientos verticales de la corteza por modelos, lo que se ha realizado en

este caso.

6.2 Variaciones de la masa y volumen global del océano

Las variaciones de la masa y el volumen global del océano son uno de los factores que ocasionan,
a largo plazo, variaciones més importantes del nivel del océano, aunque su pequena magnitud
en cortas escalas de tiempo y la dificultad de su estudio hace que sea considerada desde tiempos
relativamente recientes. Existen gran cantidad de ejemplos sobre su importancia ampliamente
conocidos, como el aumento de nivel consecuencia del deshielo de glaciares.

A pesar de los medios disponibles actualmente, no ha sido posible especificar la cantidad
de agua global de los océanos, conociéndose sélo de forma aproximada. Esto se debe no sélo a
la dificultad de determinar con precisién las dimensiones de la cuenca ocednica, sino también a
que la cantidad total de agua ocednica no permanece invariable con el tiempo, ya que no todo
el agua de la Tierra estd en los océanos, habiendo una transferencia continua del agua entre
los distintos elementos del sistema corteza-océano-atmdsfera. Por otra parte, hay que senalar
que las propiedades del agua no permanecen invariables a lo largo del tiempo ya que, como
compuesto quimico, éstas dependen de distintos factores ambientales, como la densidad o la
temperatura, pudiendo pues variar su volumen. Asi mismo, se producen también variaciones

debido a evaporacién o a aportaciones de agua no oceédnica, de distinta densidad.

Es claro que una variacién de la masa o del volumen global de agua ocednica ocasionan una

variacién global del nivel del mar. En principio se podria pensar que la variacién de las carac-
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teristicas fisico-quimicas del agua del océano es un fenémeno local, ya que la desembocadura
de un rio, una tormenta o una erupcién volcdnica submarina afectan principalmente a la zona
cercana al fenémeno. Sin embargo, no hay que olvidar que el agua del océano se encuentra
en equilibrio y cualquier modificacién en un punto se hace sentir en otro. Y, ademds, estamos
tratando de cantidades importantes de agua, que pueden ocasionar variaciones considerables
del nivel medio. Senialaremos como ejemplo a esto que, segiin Peltier [206], en los tltimos 20 000
anos se ha estimado una elevacién final del nivel del mar global de 100 metros, principalmente
debido a una desglaciacién que ha ocasionado que varfe la masa de agua ocednica, descendiendo
en cada época glacial el nivel del mar aproximadamente 120 metros. Por otra parte, una vez
que se ha distribuido completamente a lo largo del globo esta variacién de masa, no se mostrara
como una variacién de nivel igual en todas las zonas costeras del mundo, debido no sélo a la
distribucién de los continentes y los mares, sino también al hecho de que el agua se distribuye
segin superficies de nivel del campo gravifico terrestre, siendo mayor la variacién en el Ecuador

que en los Polos.

Senalaremos que muchas de las variaciones en la masa o en el volumen global de agua en
el océano tienen un carécter claramente periédico, como las variaciones estacionales de tem-
peratura o el ciclo hidrolégico de los rios. Sin embargo, existen otros fenémenos que producen
variaciones en la masa del agua ocednica y que, aunque son ciclicos, no tienen un perfodo

claramente definido, como es el caso de una glaciacién.

A pesar de que las variaciones en masa y volumen del agua del océano no son un mismo fené-
meno, vamos a considerar a ambas en este apartado, porque son dos magnitudes intimamente
relacionados existiendo, en muchos casos, una causa comun. Sin embargo, otros fenémenos tam-
bién relacionados con estos, como las deformaciones de la corteza ocasionadas por una variacién
de la masa de agua oceédnica que, a su vez, supone también una variacién global del nivel medio,
vamos a tratarlas en un apartado independiente, ya que se podrfa decir que son consecuencia

de una variaciéon de masa o volumen.

Consideremos el nivel instantdneo del océano g(t), donde ¢ es el tiempo. Se relaciona el nivel

instantédneo con la variacién absoluta en un punto r(¢, s), con s indicando la posicién espacial
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y O(t) la superficie ocednica, mediante la expresién [218§]

g(t):OL@)/O(t)r(t,s)ds

Debido a distintos fenémenos, tanto asociados a dindmica de la litosfera como al océano, la
superficie ocednica relativa a la corteza varfa con el tiempo. Por tanto, si h(t,s) es la altura
instantdnea de la corteza en el punto s, las variaciones de masa y volumen del océano se pueden

expresar como

5= 50 /O ) =

va que las variaciones son respecto a la corteza. Para determinar la tendencia global de varia-

ciones del nivel del mar, de gran interés para la prediccién, bastaria resolver la siguiente ecuacién

o (1) = OL@) /O ) (s

Debido a la dificultad que presenta la resolucién de esta ecuacién, ya que no se dispone de
valores continuos de nivel del mar y de movimientos verticales de la corteza, se puede realizar
una aproximacion a valores discretos. Si ademads se considera que esta tendencia es lineal, se

obtiene la siguiente ecuacién

n

1
&= Z (rzj - hzj)

i=1

donde n es el niimero total de observaciones y el subindice indica tanto tendencia lineal como

el nimero de observacién.

Se pueden realizar distintas hipdtesis, como que la variacién de nivel del océano y el
movimiento vertical de la corteza a lo largo de los océanos de la Tierra estd determinada
sélo por los valores costeros. Aunque esto no es cierto, ya que el agua se distribuye segin las

superficies equipotenciales del campo gravifico terrestre, se puede considerar como una primera
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aproximacién. Entonces, si 9O (t) representa la zona costera, esto se puede expresar como

1 1
20 (1) /ao(t) rifs)ds - O—(t) /O(t) rits)ds
1

1
m/aO(t)h<t78)ds_O_@)/(;(t)h<t7s)ds ~ 0

Estas expresiones permiten el célculo y la determinacién, de forma aproximada, de las varia-

12
o

ciones de masa y volumen del océano a partir sélo de datos costeros.

Por otra parte, la cantidad de agua del océano depende del balance global hidrolégico,
pudiéndose escribir [214], de forma simplificada, la ecuacién de balance de agua para toda la

Tierra como

A+O+L+R+M+B4+S+U+I1=K

donde K es una constante y los demds términos estdn expresados en la tabla 6-1, ddndose
adem4s el volumen actual de cada una de las magnitudes, proporcionados por la UNESCO [300]
excepto I [197]. En esta tabla también se indican la profundidad media de agua equivalente
que representan cada una de las magnitudes, usando la superficie del océano actual (361.3 x 106
km?) y el tiempo medio que permanece cada una de las particulas de agua en las diferentes

magnitudes.

En primer lugar, senalamos que esta tabla no suministra estimaciones de la masa de agua
ocednica que corresponde a cada uno de los pardmetros, sino que simplemente proporciona su
volumen actual estimado. Un andlisis de la misma muestra que el agua en la atmésfera, en
rios y canales, marismas y turberas y agua biolégica representan, todos juntos, un total de 5.5
cm de nivel del mar, usando la superficie actual del océano y considerando una esfera. Junto
con la humedad en suelos, no llega a los 24 cm, por lo que, en comparacién con el resto de los
pardmetros la variacién que ocasionarian es de pequena magnitud. Por otra parte, los lagos y
embalses, que representarian una variacién global de 35 cm, han estado reteniendo cantidades de
agua cada vez mayores durante las iltimas décadas, ya que una de sus principales aplicaciones
actuales es la de almacén de agua para consumo o para riego de grandes extensiones agricolas.

Aunque a menudo est4 controlado por el hombre, su impacto sobre el nivel del mar tiene un
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cardcter principalmente estacional, ya que el agua de estas zonas generalmente pasa al océano

en determinadas épocas del ano.

Magnitud Vol. actual (km?) Profundidad | Tiempo medio residente
de agua

A: Agua atmosférica 13000 36 mm de horas a 8-10 dias

O: Océanos y mares 1347 - 106 3.8 km 4000 anos

C: Lagos v embalses 125000 35 cm controlado por el hom-

bre, a menudo

R: Rios y canales 1700 5 mm 1 semana

S: marismas 3600 10 mm del orden del ano

B: Agua biolégica 700 2 mm 1 semana

M: Humedad en suelos | 65000 18 cm de 2 semanas a décadas

v zonas no saturadas

G: Agua subterrdnea 4-108 2 60106 11 a 166 m | de dfas a decenas de
milenios
I: Agua helada 32.5 - 108 90 m estacional a decenas de
milenios
Tabla 6-1.

Del volumen total de agua subterrdnea se conocen soélo estimaciones y, probablemente, ha
cambiado considerablemente en los iltimos 1000 anos. Por ejemplo, el desierto del Sahara
fue mucho més hiimedo hace 100 000 anos, al principio del Holoceno, cuando existian lagos en
zonas que actualmente son muy secas [210, 214]. El nivel fredtico de esa zona cayé entre 10 y
100 metros durante los siguientes 50 000 anos, dependiendo esta cafda de la zona considerada.
Adema4s, en muchas zonas, el agua subterrdnea es de hace varios miles de anos, como demuestran
los anélisis isotépicos y geoquimicos. Por otra parte, durante los 1iltimos siglos se ha producido
un vaciado masivo de cdmaras subterrdneas de agua, principalmente para su uso directo o como
consecuencia indirecta de la extracciéon de combustibles fésiles. Una estimacién de la cantidad

de agua aproximada absorbida por irrigacién desde 1932 a 1980 es de 125 km? /afio, suponiendo
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un total de 7000 km?®. Ademds, las demandas de alimentos de la Humanidad son cada vez
mayores, por lo que es de esperar que esta cantidad aumente. Esto, ademéds de producir un
proceso de isostasia en la zona afectada, significa una transferencia de agua a la cuenca ocednica,
contribuyendo a una fraccién de la reciente elevaciéon aparente del nivel del mar. Este es otro
aspecto de la influencia del hombre sobre el agua y su control sobre el ciclo hidrolégico. El
aumento de nivel del mar global estimado por estas causas [115] es del 3 — 5 mm/ano debido
a subsidencia y menor de 7 mm/ano como consecuencia de extraccién de aguas subterréneas.
Por otra parte, existen estimaciones de que el hombre puede controlar el 15% del agua fluvial,
v esta cantidad aumenta con la construccién de presas cada vez mas grandes. Las cifras que se
barajan sobre acumulacién de agua en presas son del orden de 3100 km?®, que pueden suponer

una disminucién de nivel del mar del orden de 0.75 mm/anio [193, 114].

El deshielo del agua de las capas continentales también puede llegar a producir una variacién
considerable de la masa total de agua. Se ha estimado que desde el tltimo méaximo glacial, hace
21000 anos, el nivel del océano ha subido una media de 120 metros como consecuencia de la
precipitacién sobre los océanos, en forma de nieve, de agua procedente de evaporacién, y que
aunque la desglaciacién concluyé hace 6000 anos [207], todavia se notan sus efectos, como por
ejemplo en fenémenos de isostasia. Es un hecho aceptado actualmente que las fluctuaciones de
la masa de hielo sobre la Tierra ocasionan variaciones de nivel del mar. Esto ya fue sefialado por
Walcott [323], resaltando la importancia de estudios regionales y locales, ya que podrian indicar
movimientos de la corteza en zonas que, por otra parte, son tecténicamente estables. Por otra
parte, al derretirse el hielo que no esté sobre corteza continental sino que est4 directamente sobre
el océano, no se produce una variacién de nivel de gran magnitud, aunque se incremente la masa
de agua ocednica. Sisuponemos una masa de agua helada sobre agua de su misma densidad, que
se encuentra en equilibrio hidrostédtico segin el principio de Arquimedes, al derretirse este hielo
no se produce variacién de nivel en el agua sobre el que descansa, ya que el volumen que ocupa
la parte del hielo sumergida en el agua corresponde a una masa de agua liquida igual a la masa
total del hielo. Sin embargo, las masas de hielo congelado que se encuentran flotando sobre el
océano no tienen la misma densidad que el agua ocednica. Por tanto, ademés de producirse
corrientes de reajuste debidas a las variaciones de densidad y composicién del océano, si que

tiene lugar una variacién del nivel del mar, aunque no es la variacién comparable a un aumento
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de masa de agua de la magnitud correspondiente. Senalamos también que si para obtener el
nivel medio del mar de forma rigurosa se elimina la variacién de nivel ocasionada por los icebergs
al estar parte de ellos sumergida en el océano, si que se produciria una variacién del nivel del
mar al producirse el deshielo del hielo sumergido. Por otra parte, actualmente se conocen con
bastante precisién los niveles presentes de hielo, estando el 99% del hielo existente en la Tierra
en Groenlandia y en la Antartida. La cantidad de hielo concentrada en la Antédrtida es 10 veces
mayor que la de Groenlandia pero, sin embargo, un aumento global de temperatura afectaria
més la capa de hielo de Groenlandia [197]. Esto es debido a que el clima en la Antdrtida
es mds frio que en Groenlandia, por lo que en este iltimo lugar se derrite mds cantidad de
hielo y, al haber adem&ds mayor humedad, se produce mayor acumulacién. Segin este autor,
actualmente no parecen existir evidencias de que se produzca aumento de la masa de agua
ocednica debido al deshielo de glaciares. Ademads, las estimaciones obtenidas en este mismo
estudio indican que, al aumentar 1°C la temperatura global de la Tierra, el nivel medio del
mar variarfa en el afo 2050 +0.5 + 0.25 mm/ano debido a las masas de hielo de Groenlandia,
mientras que la contribucién de la Antéartida seria de —0.74+0.35 mm/ano. Estas cifras difieren
ligeramente de las estimaciones realizadas por Meier en 1989 [113]. Y es que parece ser que
un aumento moderado de temperatura podria suponer un aumento de la precipitacién en la
Antértida, implicando una acumulacién rédpida de hielo sobre la zona, que podria ocasionar
incluso una disminucién de la masa de agua sobre los océanos, con la consiguiente bajada de
nivel. Otro tema es un aumento mayor de temperatura, que ya si supondria una variacién de
nivel del mar en el mismo sentido. Estas estimaciones se han obtenido considerando datos de
la tasa de deshielo de una pequena zona, sin considerar variaciones en la acumulacién de hielo,
sin saber con exactitud si las relaciones obtenidas empiricamente entre los distintos parametros
se pueden extrapolar y considerando variaciones de 1°C en la temperatura de verano, por lo
que los resultados presentan una gran desviacién tipica. Sin embargo, se puede apreciar en las

estimaciones obtenidas que las variaciones esperadas tenderfan a anularse.

Otro aspecto interesante que se muestra en la tabla 6-1 es la escala temporal en que tiene
lugar la transferencia de agua al océano. Podemos observar que esta escala temporal no es
fija para un mismo fenémeno. Asi, se observa que el agua puede permanecer en la atmdésfera

desde horas a varios dfas, aproximadamente lo mismo que en rfos (1 semana) o en los seres

371



vivos. La humedad en los suelos permanece de 2 semanas a anos y en el subsuelo de dfas a
decenas de miles de anos. En las marismas el tiempo medio residente es del orden del ano y
en lagos o embalses estd controlado frecuentemente por el hombre, aunque de forma natural es
estacional. La permanencia en la criosfera es desde estacional a decenas de milenios y en los

océanos permanece una media de 4000 anos.

Resumiendo, la influencia de un cambio climédtico sobre el nivel del mar tiene dos aspectos
principales: por una parte las variaciones ocasionadas por expansién/compresién térmica del
océano ante una variacién global de temperatura y por otra el aumento de la masa global de
agua. Los cambios del clima global de la Tierra son la principal causa de variaciones de la
masa del océano. Seguin andlisis de isétopos de oxigeno obtenidos por andlisis de sedimentos en
aguas profundas [250, 214], la formacién de capas de hielo de tamano moderado en el hemisferio
norte se inicié hace 2.4 millones de anos, posiblemente precedida por pequefios aumentos en
el volumen de hielo de la Tierra hace 2.55 millones de afios y por un enfriamiento de largo
plazo en latitudes altas que empezé hace 750000 anos. Después de 0.9 millones de afios, las
variaciones en el isétopo de oxigeno sugieren [214] que la capa de hielo crecié hasta voliimenes
considerablemente mayores. Por otra parte, las oscilaciones climéticas durante los 1iltimos 0.45
millones de anos muestran un predominio del perfodo de 100000 anos de excentricidad orbital,
con fases més frias superpuestas (avances glaciales) en perfodos de 41 000 (oblicuidad orbital) y
26 000 anos (ciclo de precesién). También deben ser consideradas las variaciones que ocasionan
los ciclos de actividad solar, en los que se han detectado muy diversos periodos. La variacién
en de la intesidad de la radiacién electromagnética irradiada por el Sol, da lugar a variaciones
en la temperatura del océano y de la atmdsfera y, en definitiva, un cambio de clima. Pero un
cambio clim&tico supone también una variacién del volumen, ya que si éste se encuentra a mayor
temperatura, disminuye su densidad. Ademés, si el aumento de temperatura no afecta por igual
a toda la superficie de la Tierra, como es de suponer, se producen, unido al efecto anterior,
corrientes que equilibran las desigualdades de densidad. Anadimos que existen otros efectos
asociados al cambio climético, como por ejemplo, el hecho de que al variar la temperatura
puede aumentar la nubosidad y la frecuencia de las tormentas y, consecuentemente, tiene lugar
una modificacién del relieve [273]. Esta modificacién supondria no sélo una alteracién del ciclo

hidrolégico y de la circulacién general atmosférica, sino también de la cantidad de nieve y del
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efecto albedo.

Una cuestién que resulta de interés es la causa de un cambio climético. Actualmente existe
un amplio debate sobre la influencia del hombre en este efecto, principalmente por la emisién de
anhidrido carbénico y otros gases que pueden producir un efecto invernadero o variar el espesor
de la capa de ozono. Sin embargo, existen evidencias de cambio climédtico desde mucho antes
de la existencia del hombre y aiin no son del todo conocidas y explicada sus causas. Una de las
causas mas citadas de variaciones climédticas son los ciclos de actividad solar. Como ejemplo,
citamos la influencia de las manchas solares sobre el clima de la Tierra. En 1903 el astrénomo
britdnico E.W. Maunder observé la correlacién entre variaciones climaticas y actividad solar,
a través del mimero y tamano de las manchas solares [285], conociéndose como minimo de
Maunder a los periodos de actividad solar minima. Esta hipétesis fue contrastada por J.A. Eddy
a través de un estudio del contenido del isétopo radioactivo del Carbono 14 de los anillos de
crecimiento anual de los drboles. Actualmente se sabe que han existido al menos 12 variaciones
de este tipo en los tdltimos 5000 anos. Sin embargo, existen periodos donde un minimo de
Maunder no coincide con un perfodo de temperatura minima [160], por lo que esta teorfa no
parece explicar completamente los cambios climéticos. Otros fenémenos que parecen tener una
influencia sobre las variaciones climéaticas son las variaciones lentas en la geometria de la érbita
de la Tierra que ocasionan un cambio en la radiacién solar efectiva recibida, los periodos de
variacién de la oblicuidad y excentricidad de la érbita terrestre o precesién planetaria. Ademas,
el proceso de un cambio climético parece realimentarse a si mismo, ya que un aumento de la
cantidad de hielo sobre la superficie produce que la radiacién solar reflejada por la superficie
aumente, lo que ocasiona un descenso de las temperaturas.

Entre los efectos que suponen variaciones en el volumen total del agua ocednica destacan,
ademds, el intercambio de calor con la atmdsfera y el intercambio de calor con la litosfera.
El primero tiene lugar en una escala temporal que varfa de semanas a décadas, teniendo una
influencia regional o global. Aunque existen intercambios de calor con la corteza que tienen
lugar en una escala de tiempo menor, como es el caso de una erupcién volcédnica submarina,
el intercambio de calor con la litosfera tipicamente tiene lugar en una escala temporal a largo
plazo, pudiendo afectar, igualmente, de forma regional o global. Este intercambio de calor

tiene otro efecto que estd muy relacionado con fenémenos de isostasia, que consideraremos en
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el siguiente apartado de este capitulo.

Otra cuestién a tratar es cémo afecta un aumento de la masa total del océano a las distintas
zonas del globo. En un principio, un aumento de la capa de agua ocednica se detectaria de forma
local, propagéndose posteriormente la variacién a todo el océano. Durante este perfodo tendrian
lugar procesos de reajuste y distribucién, que se manifestarian principalmente como corrientes
ocednicas. Una vez que se ha completado este proceso, la variacién se manifestaria, en principio,
mads en el Ecuador que en los Polos. Para estudiar esto, consideremos una esfera recubierta
por una capa de agua, rotando con velocidad uniforme. Segun la Teoria de Equilibrio, las
superficies equipotenciales de esta esfera en rotacién no son esferas concéntricas sino elipsoides,
por lo que un aumento de la capa liquida no se distribuiria de forma uniforme, notdndose mas
sus efectos en el Ecuador que en los Polos. Por tanto, no se podria hablar de un aumento
del nivel del mar de x cm, ya que este aumento serfa funcién de la latitud. Partimos de las
siguientes expresiones que relacionan el radio medio R de una esfera del mismo volumen que un
elipsoide de revolucién, cuyos semiejes a y b estdn determinados por el pardmetro adimensional

m, definido por el cociente de las fuerzas centrifuga y gravitatoria en el Ecuador

a = b<1+@)

2

R = Va2b
W2 R3

™ OM,

donde G es la Constante de Gravitacién Universal, Mg es la masa total de la Tierra, w es la

velocidad de rotacién de la Tierra y de donde se deduce que

(2 +m)?w?

De la igualdad anterior, conociendo los valores de los pardmetros que intervienen, se pueden
obtener las dimensiones del elipsoide. Adema4s, si se supone que aumenta el volumen V de la

esfera una cantidad z, se tiene que el nuevo radio R’ pasa a ser

3
R =y = (V+2)
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Partimos de los valores proporcionados por el sistema TAU 1976,

GMg = 396.6-10"2m3s7?2
R = 6.371-10%°m
w = 7.292115-10 ®rad-s !
a = 6.378140 - 10°m
b = 6.35675-10°m

f = 0.00335281

a los que corresponde un valor del pardmetro m = 3.4672 - 1073, Considerando las masas

relativas del océano, la capa de hielo y la atmdsfera respecto a la masa total de la Tierra Mg,

M, ~ 2-10*Mg
M, ~ 5-10 %My

M, ~ 10 °Mg

podemos afirmar que estos valores resultan mucho menores que Mg, por lo que se pueden
despreciar para los célculos posteriores. En ausencia de anomalias gravitatorias internas y para

un océano ideal no viscoso, se obtendrian los siguientes valores de los semiejes del elipsoide de

revolucién

a = 6.37457961 -10°m

b = 6.36354771-10°m

Ahora buscamos el radio de una esfera tal que su volumen ha aumentado una cantidad x. Para
determinar este aumento de volumen, vamos a considerar que la superficie del océano es un
71% de la superficie total de la Tierra y supondremos que este mismo porcentaje del volumen
diferencia entre los dos elipsoides, que tienen el mismo volumen que las esferas, es el volumen
de agua aumentado (figura 6-1 a). Esta aproximacién no considera que la distribucién de un

mayor volumen de agua no es indiferente a la distribucién espacial del agua sobre el elipsoide, ni
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Figura 6-1: Variacién de la forma de una esfera (a), de un elipsoide (b) y de un elipsoide de
revolucién (c¢) ante un aumento del volumen de agua que lo recubre.

que disminuye la relacién zona sin océano-zona con océano en la superficie terrestre al aumentar
las dimensiones del elipsoide de equilibrio, junto con el hecho de que la corteza en zona de costa
no es siempre vertical. Sin embargo, hemos hecho las suposiciones anteriores por la dificultad
que plantea el problema de célculo de las integrales elfpticas que resultan y porque la precisién
de conocimiento de los pardmetros que intervienen no lo justifica. Por lo tanto, si y es el
aumento de volumen de agua, se tiene que x = 100y/71 debe ser el aumento de volumen entre
los dos elipsoides. Queremos que la diferencia de volimenes corresponda al deshielo del agua
acumulada en la criosfera, que es, segtin la tabla 6-1, de 32.5-10% km?. Una vez que se tiene el

radio, se procede como en el caso anterior y se obtiene el valor de los nuevos semiejes

a = 6.37489109-10° m
b = 6.36385704-10% m

m = 3.4677-107°

que significan un aumento de nivel de 309. 33 metros en los Polos y 311. 48 metros en el Ecuador
(figura 6-1 b) o, lo que es lo mismo, una diferencia de aumento entre el Ecuador y los Polos
de 2.15 m. Por otra parte, si consideramos la siguiente aproximacién de primer orden para el

valor del potencial en una superficie de nivel

GM
Wg = —— <1—|—m(:082g0>
P 2
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en funcién de la latitud ¢ y del radiovector p, se puede obtener el valor del aumento de nivel

en un punto de latitud ¢, ya que el valor de Wy tiene que permanecer constante.

Sin embargo, hay que tener en cuenta otro efecto que se produce al variar las dimensiones
de una esfera en rotacion, que es la variacién de su velocidad angular. Esta variacién se debe

a la conservacién del momento angular, ya que el momento angular de una esfera M es

2
M, =*MRw
5
Como el momento angular deber permanecer constante, se produce una variacién de la

velocidad angular. Si se tiene en cuenta esta variacién al calcular los semiejes del elipsoide, su

aplanamiento y la velocidad angular, se obtienen los siguientes valores

a = 6.37489038-10° m
b = 6.36385846 - 10° m
m = 3.4670-102

w = 7.291438- 10 °rads™!

Si calculamos ahora el aumento del nivel del mar que se produciria si se deshelaran todos los
glaciares, se tendria una aumento de nivel de 310. 75 metros en los Polos y 310. 77 metros en el
Ecuador (figura 6-1 ¢), que proporciona una diferencia de aumento entre el Ecuador y los Polos
de 0.02 m. Por otra parte, se puede observar que ha disminuido el aplanamiento, lo que es
debido a la ralentizacién del movimiento de rotacién, lo que ocasiona que la variacién del nivel
del mar sea practicamente igual en cualquier punto de la superficie del elipsoide. Se obtiene de
lo anterior otro resultado muy interesante, que es la disminucién de la velocidad de rotacién de
la Tierra en 6.7 - 1072 rads—! que se producirfa si aumentara la masa de agua sobre el océano.
Esto tendria importantes consecuencias, como variaciones en el movimiento de traslacién de la
Luna, duracién del dia o, centrdndonos en la superficie del océano, en la amplitud y desfasaje
de las componentes de marea. Por otra parte, todos los cédlculos realizados son estimativos,

porque habria que considerar el campo gravifico de la Tierra real, incluidas anomalias.

Farrell y Clark hacen referencia [94] a las variaciones instantédneas del nivel del mar ocasio-
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nadas por un deshielo. Por una parte, en zonas no afectadas por movimientos de la corteza, las
variaciones del nivel del mar a lo largo del tiempo representarfan la variacién global del nivel del
océano. Esto seria cierto si las variaciones fueran uniformes. Y aqui hay que considerar otros
factores: la atraccién que ejercen las masa de hielo sobre el océano, que varfan al modificarse
la distribucién de la criosfera y variaciones en las cortezas continental y ocednica ocasionadas
por el deshielo. En el trabajo citado anteriormente, se consideran las hipétesis de una Tierra
viscoeldstica, con simetria esférica y radialmente estratificada y se determinan las variaciones
instantdneas del nivel del mar si se produjera un deshielo uniforme de 1 metro de las capas de
hielo sobre Fennoscandia y Norteamérica. Las variaciones obtenidas con este modelo dependen
de la posicién geografica y varian desde una disminucién de 85 cm cerca de Groenlandia y
Noruega a un aumento de 120 cm en el Pacifico Sur, siendo siempre menor de 100 cm en el
Atlantico Norte. Estas diferencias se deben al efecto de carga. Mil anos después del deshielo,
la atraccién ejercida por las masa de hielo del hemisferio norte produciria un reajuste hacia
el Pacifico Norte, que instantdneamente experimentaria un aumento menor del nivel del mar,
ocasionando una disminucién en el Pacifico Sur.

Conrad y Hager [57] estudiaron las variaciones del nivel medio que tendrfan lugar si se
retiraran los hielos de la Antdrtida, Groenlandia y glaciares de cordilleras montanosas. Los
resultados muestran una dependencia de las variaciones y de la direccién de la misma de la
zona de dénde se retire el hielo. En efecto, en estas zonas, la corteza se eleva isostdticamente, el
fondo del océano se hunde y varfa el campo gravifico terrestre, con lo que la tasa de variacién de
nivel medio estaria determinada por el movimiento de la superficie del océano y de la corteza
ocednica, asi como del centro de masas de la Tierra. Concluyen estos autores que el nivel
medio global obtenido a partir de series mareograficas puede tener un error sistemdatico por
este motivo. Ademds, a partir del estudio anterior, estiman que las estaciones mareograficas del
hemisferio norte (que son la mayorfa del PSMSL) podrian medir una variacién un 10 —20% més
répida que la media global como consecuencia del aporte de masa ocednica si sélo la perdiera
la Antédrtida. Esto, sin duda, afectaria de forma significativa a las estimaciones del nivel medio

global determinadas con medidas mareogréficas que no han eliminado este efecto.

Respecto a las variaciones de volumen del agua ocednica, resaltamos que puede no resultar,

en absoluto, despreciable la ocednica ocasionada por expansién térmica. Para algunos autores
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este hecho ha sido y serd la causa de gran parte de la variacién de nivel del mar [112, 333]. Para
obtener una estimacioén de esta magnitud, vamos a considerar un aumento de la temperatura del
octano de 10 a 11°C en el océano. Considerando una salinidad constante de 35%yg, se produce

una variacién de densidad de —0.17 kg m™~3.

La profundidad media del océano es de 3.8 km
y el volumen global es 1.370 - 10° km?, su masa total es 1.42 - 102! kg y su densidad media es
1.035-10'2 kg m~3, aunque varia entre 1021.00 kg m~2 en océanos abiertos y 1070.00 kgm 2 a
10000 metros de profundidad. Considerando estos datos, una aumento de 1°C ocasionaria un
aumento de volumen superior a los 300000 km?, representando esto una elevacién media del
nivel del mar de casi 70 centimetros. Este célculo se ha efectuado con hipétesis ideales, como
densidad, profundidad o aumento de temperatura uniforme para una temperatura hipotética
vy sin considerar elipticidad de la Tierra, pero nos puede dar una idea de la magnitud de
las variaciones del nivel del océano por expansién térmica. Ademds se ha considerado una
temperatura del agua ocednica de 10°, lo que es cierto en latitudes medias en invierno. Como el
espesor de la capa de mezcla varfa entre 200 y 600 metros, repitiendo este cdlculo considerando
s6lo una capa de mezcla con un espesor de 400 metros, obtenemos una variacién de nivel
del mar de 6 centimetros. Esta elevacién es bastante sensible a la temperatura que tiene al
principio debido a la dependencia del valor inicial de la temperatura para las variaciones de
salinidad respecto variaciones de temperatura. Considerando sélo la capa de mezcla, pero con
una temperatura inicial de 20° que pasa a 21°, se obtiene una elevacién media de casi 10

centimetros.

Por otra parte, las variaciones de salinidad tienen lugar en una escala regional y son muy
especificas. Sin embargo, las fuentes principales de variaciones de salinidad estdn localizadas en
latitudes altas donde el agua del océano encuentra un manera efectiva de pasar de la superficie
a capas mas profundas del océano. Por lo tanto, a largo plazo, las variaciones regionales de
salinidad afectan a toda la circulacién ocednica, al producirse ondas de largo periodo y trans-
porte por medio de corrientes. Los procesos de reajuste son lentos y afectan a la distribucién
de temperatura y a la expansién térmica, por lo que una variacién réapida de la salinidad se
manifestaria mds en algunas zonas, en un principio. Para estimar la expansién ocednica a partir
de observaciones hay que estudiar la temperatura y salinidad a lo largo de una columna de agua

durante un largo perfodo de tiempo. Los estudios locales realizados al respecto [236] muestran
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una dependencia de los resultados obtenidos respecto a la posicién geogréfica. Segin estos
autores, los andlisis de datos globales realizados durante la década de los 90 estdn empezando
a indicar variaciones coherentes a gran escala de las temperaturas ocednicas no superficiales
v las estimaciones de la expansién térmica asociada con algunas de las variaciones de tem-
peratura oceédnica observada son similares, en magnitud, a variaciones observadas en registros

mareogrificos cercanos.

Finalmente, no hay que olvidar que el cardcter de estas variaciones es, claramente, global y
que su efecto no es despreciable. Uno de los mayores problemas para determinar las variaciones
de nivel originadas por cambios del volumen y masa ocednicas es el conocimiento del volumen
total de agua. Debido a las dificultades préicticas de esta determinacién, tanto pasada como
presente, este efecto no es eliminado de las observaciones de nivel del mar y tampoco es posible
predecir, por el momento, variaciones futuras por esta causa. A pesar de esto, probablemente
la mayor causa de variabilidad del nivel del mar a muy largo plazo tenga su origen en este
conjunto de fenémenos. Aunque se puede estudiar el efecto global y particularizar en un punto
especifico (en nuestro caso, en el Puerto del Musel) actualmente no se dispone de estimaciones

v resultados precisos que hagan que esta eliminacién sea factible.

6.3 Dinamica de la litosfera

La importancia y necesidad de una referencia respecto a la que enlazar la superficie del océano
para el establecimiento de un nivel medio absoluto ya fueron tratadas anteriormente. Asi
mismo, fueron senaladas las principales dificultades de este proceso, entre las que destaca una
correcta diferenciacién de movimientos de la corteza y variaciones de nivel. Y es que la Tierra
se encuentra en un proceso continuo de formacion y evolucién. Como es bien sabido, la corteza
terrestre estéd constituida por una serie de placas, que se hallan en continuo movimiento respecto
a sf mismas. Por una parte, en las dorsales meso-oceédnicas se genera corteza, lo que obliga a
que se desplace la corteza ocednica de las placas implicadas en la extensién. Pero, por otra
parte, no aumenta sustancialmente la superficie terrestre, por lo que se producen plegamientos
en otras zonas. Existen, ademds, zonas de fallas, donde se producen deslizamientos en un plano

vertical.
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Todos los procesos anteriormente descritos que afectan a la superficie de la Tierra tienen
también su efecto sobre el nivel del mar. Las variaciones ocasionadas fueron detectadas e in-
terpretadas durante mucho tiempo como variaciones del nivel del mar, como es el caso, por
ejemplo, de la peninsula de Fennoscandia, donde una elevacién de la propia peninsula se mani-
fiesta, en maredgrafos ligados a la corteza, como una disminucién del nivel del mar de magnitud
1 ecm/ano. Para la separacién de movimientos verticales de la corteza de la senal ocednica fue
necesaria la utilizacién de técnicas gravimétricas y de Geodesia de precisién. Este valor es
ligeramente mayor en la Bahfa de Hudson, en Canadd, donde es del orden de 1.1 cm/atio [207].
Otro ejemplo se tiene en la isla griega de Creta situada en la confluencia de dos subplacas, donde
diversos terremotos ocurridos en la parte Sur de la isla han dejado visibles terrazas situadas a
9 metros de altitud y que fueron ocasionadas por la erosién marina. Aunque en ambos casos
lo que se detecta es una variacién del nivel del mar, los fenémenos que realmente tienen lugar
son isostasia y un movimiento de placas, respectivamente. Estos fenémenos han cobrado mayor
importancia en épocas recientes, debido a varios factores. La disponibilidad de observaciones
altimétricas referidas al geocentro o de observaciones gravimétricas de precisién hace indispen-
sable la correccién de los movimientos verticales de la corteza. Y, ademds, la precisién obtenida
con los modernos sistemas de adquisicién de datos, asi como la demanda de la sociedad de una
mayor exactitud en la determinacién del nivel del mar, exigen una correccién de movimientos

de la corteza.

La interpretacién de los movimientos de la corteza es un tema controvertido. Asi, en el
caso de la Penfnsula Escandinava y Canad4d, el levantamiento de la corteza que estd teniendo
lugar es generalmente atribuido a ajuste isostdtico debido a la retirada de los hielos desde
la dltima época glacial. Sin embargo, diversos autores atribuyen una parte importante de
los movimientos verticales a diversos procesos tecténicos [182, 271]. Slunga (1989) concluye
que la principal compresién para Fennoscandia esté orientada en la direccién de la dorsal meso-
atldntica y que el ajuste isostético sélo es de una importancia menor en las variaciones actuales.
Por el contrario, Muir Wood discute, en 1992, los patrones de sismicidad en la zona y encuentra
que la tensién debida al empuje de la dorsal es demasiado pequena para ser la responsable del
campo de tensiones presente, por lo que el levantamiento debe estar debido, principalmente, a

ajuste postglacial [185]. Estas conclusiones son apoyadas por el estudio tedrico realizado por
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Wu y Hasegawa en 1996, cuyos modelos predicen que la actividad de fallas y terremotos est4

directamente relacionada con la campo de tensiones del levantamiento postglacial [337].

Los fenémenos asociados a dindmica de la litosfera que ocasionan variaciones aparentes del
nivel del mar no tienen tinicamente como consecuencia la variacién originada directamente por
el fenémeno. Con esto queremos decir que el movimiento de las placas no produce sélo una
variacién de nivel asociada a las nuevas dimensiones de la cuenca, sino también produce, a largo
plazo, variaciones de las caracteristicas y propiedades de los otros fenémenos que modifican
la superficie libre del océano. Como ejemplo, los pardmetros de marea estédn intimamente
relacionados con la forma de la cuenca, en especial, con las caracteristicas del fondo ocednico, por
lo que se modifican tanto los pardmetros en un emplazamiento determinado como la propagacién
de la onda de marea. Por otra parte, muchas veces una variacién del nivel del mar asociada a un
proceso ocasiona a la vez otro proceso, como puede ser el enfriamiento de la corteza continental,
que ocasiona fluctuaciones en la densidad del agua en el drea cercana, con la respectiva variacién

de temperatura y la consiguiente subsidencia.

Pero la importancia de movimientos de la litosfera para el estudio de variaciones del nivel
del océano no sélo radica en la variacién de las condiciones hidrodindmicas como consecuencia
de la nueva forma o dimensiones de la cuenca y en otros fenémenos asociados. Podriamos
decir que lo anterior son variaciones ‘reales”. Pero también existen variaciones aparentes del
nivel del mar, que no pueden ser consideradas como tales. Son, por ejemplo, fenémenos de
subsidencia o levantamiento de la corteza que en estaciones de observacién ligadas a la misma
se detectan como variaciones del nivel del mar. Es decir, los movimientos de la corteza ocasionan
un desplazamiento del sensor, una de cuyas consecuencias es el movimiento del datum. Este
tipo de “variaciones” sélo son detectadas en maredgrafos costeros o ligados a la costa, no
en observaciones realizadas por satélite, que estdn referidas al geocentro o a otro sistema de

referencia independiente de la corteza.

Entre los procesos asociados a dindmica de la litosfera destacamos, por su magnitud y por
tener lugar a nivel planetario, los asociados a tecténica de placas, que modifican de forma
considerable la distribucién de los continentes y de los océanos. Se produce, consecuentemente,
una variacién aparente del nivel del mar ocasionada por las nuevas dimensiones de la cuenca,

que estd intimamente relacionada, en primer lugar, con una redistribucién de masas ocednicas
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v una nueva respuesta del océano a la nueva forma de la cuenca. Sin embargo, la variacién de la
forma y dimensiones de la cuenca no es, en absoluto, la tinica causa de variaciones del nivel del
mar, ya que hay otros muchos procesos asociados a la dindmica de la litosfera. Los principales

van a ser considerados a continuacién.

La tecténica de placas modifica de forma lenta y continua la forma y el volumen de las
cuencas ocednicas, afectando esta modificacién en distintas escalas espaciales. En una escala
local, cuando la corteza ocednica se aleja de donde se ha generado, en las dorsales submarinas,
se enfria y espesa, produciéndose distintos efectos. Por una parte, esta nueva corteza ocednica
ve incrementada su densidad, por lo que el fondo ocednico se sumerge isostdticamente, lo que
es conocido con el nombre de termo-isostasia. Esta es la razén por la que las islas ocednicas
de origen volcdnico se van sumergiendo mientras migran, aunque esto no es posible detectarlo
en islas de aguas tropicales, porque a la vez que se produce subsidencia, las barreras coralinas
crecen hacia arriba, manteniendo su posicién de aguas someras. Como ejemplo citaremos las
tasas de subsidencia obtenidas en la Islas Marshall en los tltimos 6 millones de anos, que se
sittian en torno a los 0.6 mm/ano, y en el atolén de Mururoa, que es de 0.12 mm/ano [214].
Cuando la corteza ocednica migrante se aproxima a un “hot spot”, el proceso de enfriamiento
normal se revierte, ya que la corteza se calienta y se vuelve menos densa y mads fina, por lo
que se eleva isostaticamente. Como ejemplo citaremos el caso de las islas Tuamotu, localizadas
a 200 km del “hot spot” o punto caliente de las Islas Sociedad en el Pacifico, que se estdn
aproximando a dicho punto a una velocidad de 45 mm/ano. Aunque el levantamiento es de
pequena magnitud (0.1 mm/afio), como puede durar varios millones de anos, en los que ademés
la velocidad se ird incrementando segiin se aproxime més al “hot spot”, la elevacién producida
por subsidencia puede resultar considerable. Por otra parte, a medida que la corteza se aleja

de él, se enfria y tiene lugar, de nuevo, un fenémeno de isostasia.

En zonas de convergencia de placas, los sedimentos del suelo marino que cubren la placa
ocednica son, a menudo, demasiado ligeros para que se produzca subsidencia. Por consiguiente,
se apilan, formando el llamado prisma de acrecién cerca del borde de la placa superior, que
se eleva isostdticamente como consecuencia de esto. Fin mérgenes continentales pasivos, donde
la velocidad de subsidencia es muy baja, del orden de 0.03 mm/ano en los tltimos 135 millo-

nes de anos, que incluye no sélo el enfriamiento litosférico sino también los efectos de carga
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sedimentaria, lo que ha sido sugerido por Gornitz et al. para la costa Este de Estados Unidos

[114].

Durante distintos procesos que tienen lugar sobre la Tierra puede tener lugar un efecto de
carga sobre el fondo ocednico, que aparentemente puede ser interpretado como una variacién
del nivel del océano. Tanto para modelos globales como locales, obtenidos tanto a partir de
observaciones altimétricas como en sensores ligados a la corteza, es importante poder distin-
guir el efecto causado por ambos fenémenos y no interpretar movimientos de la corteza como
variaciones del nivel del océano. Existe un efecto de carga de la masa afiadida o sustraida
sobre el océano, produciéndose un primer desplazamiento vertical del nivel del mar. Adem4s,
al producirse un desplazamiento vertical de la corteza ocednica por efecto de carga, en datos
basados en observaciones de satélites altimétricos se observa una variacién aparente del nivel
del mar en el mismo sentido en que se produce el desplazamiento del fondo, ya que el altimetro
observarfa variaciones respecto al geocentro de la corteza ocednica y la consecuente variacién
del nivel del mar respecto al geocentro. Pero, ademds, al ser la corteza eldstica, tiene lugar una
deformacién de la misma, por lo que en zonas costeras es posible observar una variacién del

nivel del océano.

En el curso de las tltimas décadas, se ha venido desarrollando [92, 93, 94, 207] una teorfa
precisa sobre las variaciones ocasionadas en una Tierra eldstica por el efecto indirecto de carga.
En estos trabajos se considera una Tierra esférica de radio a, con simetria esférica y radialmente
estratificada, y un modelo perfectamente eldstico, la expresiéon del potencial gravitatorio como
suma de arménicos esféricos respecto al centro de masas de la Tierra para un punto situado a

una distancia radial r, est4 dado por
_ag 2 sayntl
o (r,0) = A nz(:) <;> P, (cos6)

para r > a v donde Mg es la masa total de la Tierra.

Para condiciones de contorno adecuadas y para grado n se resuelve la ecuacién que expresa el
equilibrio estdtico de la Tierra bajo fuerzas eldstica y gravitacionales y se obtienen los nimeros

de Love de carga, que dependen de n y de la estructura eldstica y de densidad del modelo de
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Tierra adoptado. Asi, para el término

&, = %Pn (cos )

5]

Kl ¢, es la perturbacién de grado n en el potencial gravitatorio en la superficie r = a debido
a la deformacion eldstica dentro de la Tierra.[92, 94]. Entonces, la perturbacién total, para
cada término del potencial, es la suma de la perturbacién ocasionada por la masa aplicada y la
perturbacién &, ¢,, debida a la nueva distribucién de masa, y empleando la notacién introducida

por Farrell se puede expresar como
= (1+k,) ¢

Por otra parte, el desplazamiento radial de la superficie sélida respecto a r = a es hl, ¢,,/g.
Si esta cantidad es positiva, el radio después de la deformacién es mayor que a y viceversa.
Entonces, el potencial generado por la perturbacién y el desplazamiento radial estdn dados
respectivamente por

& (a,0) = ;\2—‘; Z (1L +K},) P (cos )
n=0

0o
H(a,6) = ML@ Z R, By, (cos 0)
n=0n
La primera ecuacién representa la perturbacién ocasionada por la contribucién de todos los
armoénicos en la superficie 7 = a y la segunda es el desplazamiento de la frontera sélida (costa)
con respecto a 7 = a. El potencial de la perturbacién de la frontera sélida deformada en un
modelo de Tierra eldstica, causado por una unidad de masa aplicada a la superficie se denota

&P, y verifica que

ya que —g (h], &,,/g) es la variacién del potencial si nos movemos de r = a a la nueva posicién
de la frontera sélida. Luego la masa asociada a la frontera sélida ya no estd en r = a y, ademads,

se ha considerado una superficie esférica antes de la deformacién, hecho que no es cierto en la
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Tierra real. Pero estos dos efectos tienen una influencia despreciable en el potencial perturbador
[94] para cargas de masa mucho menores que Mg, y se puede calcular la variacién en potencial

de la frontera deformada de la Tierra mediante la funcién de Green
&F (a :ng (14 K, — hy,) P (cos0)
n=0

Un caso ampliamente estudiado es el efecto de carga producido por una aumento de la masa
ocednica como consecuencia de una variacién de la masa de la criosfera. Esta teoria se basa en
la llamada por algunos autores “Ecuacién del Nivel del Mar” [207], que fue dada por Farrell
y Clark [94] y donde el nivel del océano respecto a la corteza terrestre S(x,t) estd relacionado

con la funcién de Green anterior por medio de la ecuacién

S (2, ) = /¢Epwo(x 0 S (@,6) + py (1— C (o 6) I (', £))|da + ¢

donde €2 representa la superficie total de la Tierra, py;- es la densidad del agua, p; es la densidad
del hielo, I es el espesor de la capa de hielo y C(x,t) es la llamada funcién del océano [186],
definida igual a la unidad en océanos y nula en zonas no ocednicas o mares interiores. Esta
funcién, al igual que las demds funciones que intervienen en la ecuacién anterior, depende el
tiempo, ya que existen zonas que en unas determinadas épocas estédn cubiertas por el océano
v en otras no. La constante ¢ estd determinada de tal forma que se conserva la masa total del

océano y de glaciares, es decir, debe verificar

fe Op@; /¢ (1= C (e, ) (a, t)dx_gz/gl¢E0(x7t)5(x7t)dx

donde A, es el drea cubierta por los océanos.

Podemos observar que la “Ecuacién del Nivel del Mar” es una ecuacién integral y su reso-
lucién proporciona la variaciéon del nivel, considerando el efecto de carga sobre la corteza, al
producirse una carga sobre el océano. Ha sido resuelta, numéricamente por diversos métodos.
Ademads, debido a la influencia de nivel del mar, dependiente del tiempo, sobre la funcién C,

resulta apropiado resolver esta ecuacién por procesos iterativos [207].

La deformacién isostdtica también puede ser causada por cargas considerables sobre la
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CORTEZA

Figura 6-2: Consecuencias del desarrrollo de una capa de hielo [214].

superficie litosférica, lo que produce una depresién isostdtica bajo la carga y un borde marginal
ligeramente elevado, a alguna distancia del baricentro de la carga. Esta deformacién puede
ser consecuencia de muy distintos fenémenos, como la carga de una capa de hielo, un volcdn
o cualquier gran acumulacién de sedimentos o incluso de agua. Segiin ha demostrado Daly en
1934 [60], el desarrollo de una capa de hielo tendrd como primera consecuencia un proceso de
subsidencia bajo dicha capa (figura 6-2) (glacio-isostasia) y, cuando el material mds profundo
de la corteza se aleja hacia zonas periféricas empujado por el hundimiento, se produce un
abultamiento alrededor del margen del hielo. Al derretirse la capa de hielo se produce la
descarga, que resulta en elevacién bajo el hielo derretido, que puede alcanzar valores de 5 — 10
mm/ano. HEste proceso es el que estd teniendo lugar actualmente en los paifses escandinavos,
donde la corteza se estd elevando isostdticamente al retirarse el hielo que se concentré en la
zona durante el 1iltimo periodo glaciar. Por otra parte, el borde marginal tiende a subsidir y las
masas mds profundas de la corteza se mueven hacia él dentro de la carga, hasta que finalmente

desaparece completamente la deformacién.

La volcano-isostasia estd ocasionada por intrusiones reiteradas de lava que generan procesos
isostdticos comparables a los de una placa de hielo de igual masa. Los célculos empiricos basados
en un gran nimero de casos existentes sugieren que en los océanos la depresién isostética bajo
la carga ocednica se extiende sobre una distancia generalmente menor de 150 km desde el

baricentro de la carga, aunque este valor puede ser superior para grandes masas volcdnicas, como
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es el caso de Hawaii, donde se extiende a 200 km del baricentro. El abultamiento periférico
se extiende entre 150 y 200 km, pudiendo llegar a ser de hasta 500 km para grandes masas
[169, 214]. En Hawaii, una zona volcdnicamente activa hoy en dfa, la velocidad de subsidencia
se ha estimado en 4.8 mm/ano a partir de datos de mareégrafos ligados a la corteza y de 2.4
mm/ano usando datos de terrazas sumergidas. Como ejemplo en zona de volcdn no activo,
citaremos a Tahiti, donde las erupciones volcédnicas cesaron hace un millén de anos. En esta
zona la velocidad de subsidencia ha sido estimada en 0.4 mm/ano para los ltimos cien mil

anos y en 0.15 mm/ano durante los iltimos doscientos mil anios.

El sobrepeso que experimenta una zona es, claramente, origen de un proceso de subsidencia.
Pero existen otras causas no citadas anteriormente que pueden desencadenar este proceso.
Citaremos que en regiones costeras, la acumulaciéon de sedimentos es notable no sélo en arre-
cifes de coral, sino muy especialmente en zonas de deltas importantes, donde la velocidad de
subsidencia es normalmente de unos pocos milimetros al ano. HEste fenémeno se conoce con el
nombre de sedimento-isostasia y tiene un gran niimero de consecuencias importantes sobre la
vida y el ecosistema del delta, entre las que destacaremos el impacto que causa, al ser una zona
donde existe vida de gran importancia para el ecosistema y por el papel regulador del delta.
Un caso estudiado ampliamente es el delta del Nilo. Por otra parte, esta subsidencia puede ser
incrementada uno o dos érdenes de magnitud si se extraen fluidos subterrdneos, como agua,
aceite, petréleo o gas. En estos casos, el vaciado de la cdmara ocasiona, atin sin existencia
de un aporte extra de sedimentos, un hundimiento de la zona. Existen multitud de ejemplos
al respecto, como las proximidades del lago Maracaibo en Venezuela, donde la extraccién de
petréleo ha ocasionado un hundimiento de la corteza de hasta 5 metros por debajo del nivel
del mar, obligando a la construccién de 65 kilémetros de diques de 15 metros de altura [134].
Otro ejemplo es el caso de Bangkok, donde un aumento de la poblacién ocasioné tanto un
sobrepeso como la necesidad de una mayor cantidad de agua para consumo, que fue extraida de
cédmaras subterrdneas. Mds de 4550 km? fueron afectados por subsidencia entre 1960 y 1998,
observindose un méximo de 160 centimetros. La mayor parte de la subsidencia se debié a
compresién del suelo a 10 — 200 metros de profundidad como consecuencia de la extraccién de

agua para consumo de la poblacién, unido a la superpoblacién de la zona [196].

La compactacién de sedimentos depende de variaciones en su contenido de agua, o bombea-
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do de capas subterrdneas. En zonas de deltas, como el del Mississipi, barros sedimentarios
contempordneos a menudo contienen aguas hasta un 50% de su peso. En capas de turba,
la compactacién puede alcanzar hasta el 90%. Subsidencia antropogénica reciente puede ser
importante en desembocaduras de rios o zonas de lagunas y tierra hundiéndose, que se han
detectado en muchas regiones costeras. kKl hundimiento va desde los 4.6 m en Tokio, 2.7 en
el delta del Po, 2.7 en Shangai y Houston. Fn muchos casos, el fendmeno de isostasia se ve
acelerado por la compactificaciéon de sedimentos situados bajo la carga, dando lugar a procesos
sfsmicos asociados o a movimientos verticales de la corteza no isostdticos. Ista situacién es
agravada por la importancia de los rios para el hombre. Y es que los rfos proporcionan una
base para la habitabilidad humana, no sélo en términos de agua y transporte, sino también
como fuente de tierras fértiles, a menudo renovadas por inundaciones anuales. A medida que
los entornos de los deltas estdn mds y méds poblados, la necesidad de modificacién de los rios
aumenta: se debe contener la inundacién anual, estabilizar las canalizaciones, aumentar la irri-
gacién y utilizar la energfa hidroeléctrica. El problema de cambio de los rfos y subsidencia en
los deltas es especialmente critico en el sur asidtico, donde estdn emplazadas més de la mitad
de las grandes urbes en el mundo. De estas 13 ciudades, todas menos Delhi estédn localizadas al
menos parcialmente, en deltas o zonas bajas: Shangai, Bangkok, Tokio, Manila, Calcuta, Dhaka

y Bombay son ejemplos inmediatos [177].

Durante una desglaciacién el agua proveniente de las capas de hielo produce una carga
considerable (del orden de 100 Tm ™2 para una elevacién de la capa de 100 metros) en el fondo
de la cuenca ocednica, produciendo una subsidencia (hidro-subsidencia). En la parte superior de
la plataforma continental inclinada o en aguas poco profundas, donde la profundidad del agua
postglacial es menor que la variacién global del nivel medio, la carga del agua derretida variard
segiin la topograffa local [26]. Generalmente, se incrementa gradualmente hacia el mar abierto.
En este caso, los constrenimientos hidro-isostdticos producirdn una flexién litosférica con una
inclinacién hacia el mar tipica. Los emplazamientos potencialmente adecuados para medir la
componente glacio-eustética de elevacién del nivel del mar pueden ser, pues, encontrados en
la plataforma continental exterior, o en pequetias islas que se eleven escalonadamente desde el
fondo ocednico profundo como una varilla sumergida en él. Como apunté este mismo autor

“estos lugares serdan deformados hacia abajo por la carga de agua de su alrededor, pero porque
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Figura 6-3: Deformacién isostatica en islas [214].

la totalidad del fondo ocednico se deprime, aumenta el volumen de la cuenca ocednica y el nivel
del mar respecto a una isla, o a una hipotética boya amarrada en aguas profundas, no deberia
cambiar debido a la deformacién isostatica”. Esto se representa en la figura 6-3. En el caso de
una isla ocednica, Nakada ha mostrado que lo anterior es vélido cuando el radio de la isla es
menor de 10 km y, que para islas de radios mayores, la estructura reolégica del manto superior

podria modificar los ajustes isostdticos [187].

Algunos movimientos isostaticos son inmediatos, en respuesta a fenémenos de carga y descar-
ga. Sin embargo, debido a la viscosidad del material bajo la corteza terrestre, el movimiento
puede continuar durante varios miles de anos después de que se haya detenido el proceso de
carga o descarga. Esto es claramente visible en zonas de capa de hielo continental anterior,
donde los movimientos de elevacién alcanzan el orden de 10 mm/ano, varios milenios después
de haber desaparecido totalmente la capa de hielo [207].

Se han desarrollado varios modelos geofisicos durante las tltimas tres décadas para predecir
variaciones relativas del nivel del mar después de una desglaciacién, teniendo en cuenta la
glacio-isostasia y la hidro-isostasia, como el de Farrell y Clark, citado en el apartado anterior,
o los implementados por Tushingham y Peltier, ICE-3G o por Peltier ICE-4G [94, 298, 207].
Estos tltimos modelos se basan la combinacién de modelo viscoeldsticos, dataciones geolégicas
v observaciones mareograficas. Suponen que la Tierra estd radialmente estratificada, con una

estructura eldstica y una reologfa en donde la respuesta inicial a una tensién lateral aplicada
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es eldstica, pero la respuesta final es viscosa. Habiendo supuesto una historia “derretida” para
todas las cargas de hielo continentales que existieron en el instante del 1dltimo méximo glacial,
la distribucién de agua liquida dentro y entre los océanos se restringe de tal forma que el geoide
instantdneo permanecié como superficie equipotencial en todos los instantes. Estos modelos
han mostrado que la velocidad, direccién y magnitud de los movimientos de la corteza deben
haber variado de lugar a lugar y, por lo tanto, no se puede considerar a ninguna regién como
verticalmente estable. También han sido titiles para proporcionar una aproximacién de primer
orden a la historia del nivel del mar desglacial y postglacial en zonas donde no hay datos

disponibles.

La correccién de movimientos de la corteza por efecto de carga, principalmente del ajuste
isostdtico post-glacial, es también posible por medio de modelos, estando esta correccién exten-
dida para observaciones de nivel del mar [69, 70, 207, 145]. Uno de los modelos més conocidos
v empleados es ICE-4G de Peltier, y en base a él vamos a corregir de levantamiento post-glacial
las observaciones mareogréficas obtenidas en las cinco estaciones del Puerto del Musel. Aunque
no disponemos de valores de la correccién a aplicar en Gijoén, si disponemos de la correccién
segiin este modelo en Santander, ya que pertenece a la base de datos RLR del PSMSL [71].
Ademsds, Gijén y Santander se encuentran en emplazamientos cercanos en la costa norte del
Peninsula Ibérica, en zonas con caracteristicas tecténicas similares y no se dispone en el puerto
de observaciones GPS o nivelacién de precisién continuadas y simultdneas con las observaciones
mareograficas. Consecuentemente, hemos optado por introducir la correccién de -0.27 mm/ano
para Santander a las observaciones mareogréficas del Puerto del Musel. Este valor, de elevacién
predicha por el modelo anterior, es mucho menor que el determinado en zonas donde la retirada
de los hielos muy relativamente més reciente, como Escandinavia. Los resultados se presentan
en la figura 6-4. La correccién aplicada estd muy por debajo del nivel de precisién de las ob-
servaciones, ya que sélo supone un milfmetro en 4 anos, y no considera el aumento de masa del
océano. Se puede observar que, debido a la pequena magnitud de la correccién aplicada, los
resultados son préicticamente idénticos a los obtenidos en el capitulo anterior.

Sanli y Blewitt [254] estudiaron el efecto de movimientos de la corteza considerando una
Unica estacién con observaciones medias mensuales proporcionadas por el PSMSL, situada en

la costa del Mar del Norte britdnica. En dicha estacién, situada en un margen estable y en
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Figura 6-4: Nivel medio obtenido tras la correccién del levantamiento post-glacial segiin el
modelo ICE-4G.
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una zona tecténicamente no activa, se dispone de observaciones obtenidas durante 103 anos. A
partir de observaciones GPS y nivelacién geodésica precisa, estimaron una elevacién geocéntrica
de 2.6 £1.0 mm/ano, mayor que la indicada por las observaciones mareograficas sin corregir
(1.8 mm/ano).

Existen ademés otras causas de deformaciones locales verticales. En zonas tecténicamente
activas, la deformacién neotecténica es muy comin y puede ser debida a tensiones durante pro-
cesos isostdticos, pero también otros fendmenos, como compresién, deslizamientos, plegamien-
tos, fallas o inclinacién de bloques de corteza. Las tendencias de desplazamiento vertical de
origen tecténico a menudo parecen ser continuas y graduales a largo plazo, pero frecuentemente
consisten en movimientos espasmédicos, a menudo teniendo lugar en el mismo instante que te-
rremotos de gran magnitud. También han sido registrados desplazamientos réapidos asfsmicos.
Los plegamientos activos son frecuentes y se detectan generalmente a partir de observaciones
geodésicas y geomorfolégicas. Los métodos de andlisis neotecténico depende de la escala de
tiempo con que se esté tratando [320, 279]: se utilizan datos geodésicos y sfsmicos para perfo-
dos cortos, desde horas a 100 — 1 000 afios, datos histéricos, arqueoldgicos y geomorfolégicos
para periodos desde 1 dfa a mas de 1 millén de anos y los datos geolégicos para perfodos desde
10000 anos a 10 millones de anos. Todos estos métodos se pueden emplear para observaciones
de los 1ltimos 20 000 anos.

Los terremotos pueden ocasionar también variaciones aparentes del nivel medio del océano.
Los desplazamientos verticales co-sismicos, que tienen lugar durante un terremoto, y los despla-
zamientos graduales, a menudo revirtiendo los co-sismicos, pueden ocurrir durante unos pocos
anos o décadas precedentes (pre-sfsmicos) o siguientes (post-sismicos) el evento sismico. El in-
tervalo medio entre dos sismos (intersfsmico) puede variar, dependiendo del drea sismo-tecténica
considerada, desde unos pocos siglos a 10000 anos. La repeticién de la elevacién co-sismica o
subsidencia durante un periodo de nivel del océano relativamente estable, produciréd secuencias
de lineas de costa escalonadas, que han tenido lugar en muchas zonas costeras sismicas durante
los dltimos 100 000 anos. Sin embargo, terrazas escalonadas similares podrian estar producidas

por fluctuaciones del nivel del mar.

Particularizando lo anterior a las estaciones del Puerto del Musel, senalamos que la costa

norte de la Peninsula Ibérica es una zona tecténicamente estable, y que las estaciones no estéan
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situadas cerca de la desembocadura de ningiin rio de caudal considerable. Ademads, como en la
costa norte de la Peninsula Ibérica no ha habido movimientos tecténicos de magnitud conside-
rable durante el periodo correspondiente a las observaciones mareograficas, no resulta necesario
eliminar este tipo de movimientos de la corteza. Consecuentemente, la inica correccién posible
es la de movimientos debidos a levantamiento postglacial, correccién que se ha aplicado segiin

el modelo numérico ICE-4G, desarrollado por Peltier, como es usual en este tipo de estudios.
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Capitulo 7

Nivel medio en la Peninsula Ibérica

7.1 Introduccién

Las etapas y la metodologia seguidas, en los capftulos anteriores, para la determinacién del
nivel medio ocednico, se han desarrollado en base a observaciones horarias. Estas han sido
complementadas con pardmetros climaticos, obteniéndose una determinacién local precisa del
nivel medio a partir de la eliminacién de los efectos perturbadores contenidos en la senal.

Sin embargo, la problemdtica de la determinacién de una superficie media ocednica com-
prende también una aproximacién distinta al problema, que englobe determinaciones regionales
y/o globales. De esta forma es posible el estudio de fenémenos que tienen lugar en méds amplias
escalas espaciales y temporales, como son movimientos verticales de la corteza o variaciones
globales del nivel ocednico.

La principal limitacién de una determinacién global del nivel medio estd, como ya se ha
expuesto en el capitulo segundo, en las observaciones disponibles para la misma, asi como su
calidad. En general, estos estudios se basan en los datos proporcionados por el PSMSL; estas
observaciones permiten el estudio de variaciones del nivel medio a partir de medias mensuales.
En particular, en sus bases de datos estdn contenidas un gran niimero de estaciones situadas
en la Peninsula Ibérica, Canarias, Baleares y Ceuta.

Como ampliacién y complemento al estudio del nivel medio realizado en las cinco estaciones
situadas en el Puerto del Musel, se ha efectuado una determinacién regional en base a medias

mensuales. Fstas observaciones son, por una parte, las obtenidas en el Puerto del Musel y, por
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otra, los datos proporcionados por el PSMSL en la Peninsula Ibérica. El objetivo de este estudio
es multiple, ya que no sélo se quiere determinar una tendencia regional que permita predecir si
el nivel medio va a “subir” o a “bajar” o detectar, indirectamente, el rastro de factores locales,
como posibles movimientos tecténicos, sino también queremos analizar la situacién y el estado
de los datos, principalmente en relacién a su idoneidad y adecuacién para la determinacion de
la tendencia. Por otra parte, parece conveniente ampliar el drea de estudio a las estaciones

espanolas no peninsulares, emplazadas en Canarias, Baleares y costa norteafricana.

En este capftulo describimos y analizamos, en primer lugar, las observaciones en las que
nos basamos para la realizacién del estudio regional. Por una parte, disponemos de medias
mensuales del PSMSL y, por otra, de observaciones horarias del Puerto del Musel y Santander.
A partir de estas 1iltimas observaciones fueron obtenidos dos tipos de medias mensuales: las de-
terminadas a partir de los datos horarios y las determinadas partiendo del nivel medio obtenido
tras la eliminacién de mareas, interacciones no lineales y efecto de presién. En particular, se
compararon las observaciones de Gijén del PSMSL y estos dos tipos de medias mensuales. A
continuacién, fue determinada la tendencia del nivel medio, estudidndose la aplicacién de filtros

a las observaciones a fin de obtener un nivel medio més real.

7.2 Estaciones espanolas y portuguesas en el Atlantico Norte

Una de las principales bases de datos que puede ser utilizada en el estudio del nivel medio del
océano es la del Permanent Service for Mean Sea Level (PSMSL). Los datos proporcionados
por este organismo incluyen 12 medias equidistantes al ano y coordenadas de la estacién, un
fichero de documentaciéon que puede contener distinto tipo de informacién relativa tanto a la
estacién (situacién, movimientos, operatividad) como al organismo que ha proporcionado las
observaciones, al sensor, al enlace del clavo del maredgrafo con clavos de nivelacién o a la propia
serie de observacién, asf como irregularidades o saltos del cero instrumental.

Sin embargo, desgraciadamente, la informacién que estd contenida en los ficheros corres-
pondientes a las estaciones consideradas no es muy amplia y, en algunos casos, no se puede
comprobar lo que parece un desplazamiento vertical del datum o errores de observacién. Res-

pecto a las medias proporcionadas, senalamos que algunos valores han sido determinados a
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pesar de faltar algunos dias de observaciones en el intervalo correspondiente, informacién que
es, de hecho, también indicada por el PSMSL. Otra limitacién de las series disponibles radica
en que a menudo los valores medios mensuales se basan en los datos de méximos y minimos de

marea.

Respecto a la Penfnsula Ibérica, las estaciones incluidas en la base de datos del PSMSL
se presenta como un conjunto no homogéneo. Estéd integrado por 13 estaciones situadas en el
Mar Cantdbrico y Galicia, 11 estaciones en las costas portuguesas, 11 estaciones en la costa
sur de Espana y Gibraltar y 6 estaciones en la costa este de Espana, que se han tabulado en
las tablas 7-1, 7-2, 7-3 y 7-4, donde se indican el nombre de la estacién, sus coordenadas, si
sus datos pertenecen a la base METRIC o RLR, el periodo del que se tiene medias mensuales
y la longitud total de la serie de observacién (en afios). Asi mismo, existen otras estaciones
espanolas extrapeninsulares: 2 en Baleares, 6 en la costa norteafricana y 16 en las Islas Canarias.
En Espana, estas observaciones han sido cedidas principalmente por el Instituto Geografico
Nacional, Puertos del Estado y el Instituto Espanol de Oceanografia, si bien las observaciones
de L’Estartit fueron proporcionadas por el Dr. Josep Pascula Massaguer. Las observaciones de
las estaciones portuguesas de la Peninsula fueron obtenidas por el Instituto Hidrografico y el
Instituto Portugues de Cartografia e Cadastro. El organismo responsable de las observaciones

de la estacién situada en Gibraltar es el Hydrographic Department, de Tauton.

De las estaciones situadas en la costa norte de Esparia (tabla 7-1), sélo pertenecen a la red
GLOSS las tres estaciones de La Coruna. Adem4s, la mayor parte de estas estaciones pertenece
a la base de datos RLR, existiendo tnicamente dos estaciones, La Coruna I y Vigo, con una
longitud de registro superior a 40 anos. La estacién de La Coruna II consta de 33 anos de
observaciones, Santander I de 29 anos y Pasajes de 17 afios. Por lo tanto, se puede decir que
esta zona estd bien representada en la base de datos del PSMSL. En particular, Vigo es una de
las estaciones con mayor nimero de anos sin interrupciones de todas las estaciones espanolas
incluidas en el PSMSL. Ademsds, los registros de Santander y La Coruna cubren practicamente
el periodo desde 1944 a 1999. Por otra parte, sefialamos que las estaciones emplazadas en Gijén
(cuya posicién ha sido indicada como H en la figura 3-1) no poseen observaciones simultdneas

a las de las estaciones del Puerto del Musel.
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Estacion Coordenadas Base Periodo de observacién | Longitud
Pasajes 43°19° N | 01°55°W | RLR 1948-63 17
Bilbao 43°20° N | 03°02°W | RLR 1992-99 8
Santander 1 43°28° N | 03°48°'W | RLR 1944-66 29
Santander 11 43°28’ N | 03°46°’W | RLR 1963-74 10
Santander IIT | 43°28° N | 03°47'W | METRIC 1992-99 8
Gijon 43°34’ N | 05°42°W | METRIC 1944-49 6
Gijén 11 43°34° N | 05°42°W | RLR 1995-98 4
La Corufia 1 43°22° N | 08°24°’W | RLR 1943-87 45
La Coruna IT | 43922’ N | 08°24°'W | RLR 1955-80 33
La Coruna III | 43922’ N | 08°23'W | RLR 1992-99 8
Villagarcia 42°36° N | 08°46°’W | RLR 1997-99 3
Vigo 42°14° N | 08°44°’W | RLR 1943-99 47
Vigo 11 42°15° N | 08°44°’W | RLR 1997-99 3

Tabla 7-1.
Estacién Coordenadas Base Periodo de observacién Longitud
Viana B | 41241’ N | 08°50'W | METRIC 1984-96 13
Viana 41°41° N | 08°50'W RLR 1978-85 8
Leixoes 41°11° N | 08°42°W RLR 1956-85, 95 31
Aveiro 40°39° N | 08°45°W RLR 1975-85,87-96 21
Cascais 38941’ N | 09°25°W RLR 1882-1911, 14-15, 17-51, 55-91 104
Lisboa 38942’ N [ 09°08°'W RLR 1972-85 14
Setroia 38930’ N [ 08°54°'W RLR 1976-96 21
Sines 37°57 N | 08953’'W RLR 1977-87,91-92 13
Lagos 37°06° N | 08°40°W RLR 1908-39, 42-47, 51-62, 65-87, 89-93 78
Farobara | 36°59’ N | 07°52'W | METRIC 1978-84 7
Vilareal | 37°11’ N | 07°25'W | METRIC 1997,83-84 4

Tabla 7-2.
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En Portugal (tabla 7-2), predominan las estaciones situadas en la costa oeste, aunque tres
estdn situadas en la costa sur: Lagos, Farobara y Vilareal. Las dos estaciones que poseen una
longitud de registro mayor de la peninsula son portuguesas, Cascais y Lagos, aunque ambas
presentan numerosas interrupciones. Destacamos que las observaciones de Cascais no se vieron
interrumpidas por la Segunda Guerra Mundial, lo que si ocurrié parcialmente en Faro. Ademaés,
Cascais es la tnica estaciéon que pertenece a la red GLOSS. Por otra parte, de ninguna de las
once estaciones se poseen datos con posterioridad de 1996.

En las observaciones de la costa sur espanola peninsular (tabla 7-3), destaca la serie corres-
pondiente a Tarifa, por su longitud, si bien presenta numerosas interrupciones. Ademds, en
ninguna de las series son proporcionados datos de antes de la década de los 40 del siglo XX,
probablemente debido a que no se realizaron observaciones como consecuencia de la Guerra
Civil. Por otra parte, la mayoria de las estaciones se poseen datos recientes lo que, presumible-

mente, significa una continuidad en el futuro de estos datos.

Estacién Coordenadas Base Periodo de observacién | Longitud
Huelva 37°08" N | 06°50°'W RLR 1996-99 4
Bonanza | 36°48’ N | 06°20°'W RLR 1992-99 8
Cadiz 1 36°30’ N | 06°12’W | METRIC 1946-65 20
Cadiz 11 36°32’ N | 06°19°W RLR 1976-88 13
Cadiz IIT | 36°32’ N | 06°17T"W RLR 1961-99 40
Tarifa 36°00° N | 05°36°W RLR 1943-98 55
Algeciras | 36°07° N | 05926’'W RLR 1991-98 8
Gibraltar | 36°08’ N | 05°21°W RLR 1961-82, 86-90, 93-96 30
Mélaga 36°43" N | 04°25°W RLR 1944-52, 62-71, 73-98 45
Maélaga IT | 36°43’ N | 04°25°W RLR 1992-99 8
Almeria 36°50° N | 02°29°W RLR 1977-85, 87-97 20
Tabla 7-3.

En los datos correspondientes a la costa este, en el Mediterrdneo (tabla 7-4), destacan las
series de Alicante, por su longitud, vy, especialmente Alicante II por su continuidad. Aunque las

primeras observaciones mareograficas se realizaron en Alicante mucho antes, el primer origen de
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las altitudes establecido en Espana es el nivel medio obtenido en Alicante en la década 1880-90.
Estas observaciones no estdn incluidas en las bases de datos del PSMSL. Por otra parte, todas
estas estaciones estdn dentro de la base RLR, por lo que a pesar de las interrupciones no se

producen saltos en el datum dentro de un mismo ano.

Estacién Coordenadas Base | Periodo de observacién | Longitud
Cartagena | 37°36° N | 00°58°'W | RLR 1977-81, 83-87 10
Alicante T | 38°20° N | 00°29°'W [ RLR | 1952-62, 64-69, 78-96 26
Alicante 1T | 38°20° N | 00°29'W [ RLR 1960-97 38
Valencia 39°28° N | 00°20'W | RLR 1992-93, 95-99 17
Barcelona | 41°21’ N | 02°10"E | RLR 1992-99 8
L’Estartit | 42°03° N [ 03°12”E | RLR 1990-99 10

Tabla 7-4.
Estacién Coordenadas Base Periodo de Longitud
observacién

Palma 39235’ N | 02°38’E | METRIC 1964-66 3
P. de Mallorca | 39°33° N | 02°38’E | METRIC 1996-98 3
Ceuta 35°54’ N | 05°19°W | METRIC 1944-64 21
Villa Sanjurjo | 35°15° N | 05°55°W RLR 1944-49 4
Ceuta A 36°32’ N | 06°17°W | METRIC 1971-74 4
Ceuta B 35°54’ N | 05°19°W | METRIC 1975-77 3
Ceuta C 3554’ N | 05°19°W | METRIC 1978-80 3
Ceuta D 35254’ N | 05°19°'W RLR 1991-98 8

Tabla 7-5.

Unicamente dos estaciones situadas en las Islas Baleares figuran en la base del PSMSL que,
ademds, pertenecen a la base METRIC (tabla 7-5). La longitud del intervalo en que fueron
obtenidas las observaciones es, en ambos casos, de 3 anos. Son recientes sélo las observaciones
de una de las estaciones. Fn esta misma tabla hemos representado las estaciones situadas en

Ceuta y Villa Sanjurjo, un total de 6, que forman ademads, parte de la red GLOSS. Destaca por
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su longitud, sin presentar interrupciones, la estacién denominada Ceuta, si bien sus datos no

corresponden a épocas recientes.

Estacion Coordenadas Base Periodo de observacién | Longitud
Arrecife 28°57° N | 13°33°'W | METRIC 1949-51 3
Arrecife A 28°57° N | 13°34°'W | METRIC 1959-73 24
Arrecife B 28°57° N | 13°34°'W | METRIC 1973-76, 80-85 10
Arrecife D 28°57 N | 13°34°'W RLR 1998 1
Sta. C. de la Palma 28°41’ N | 17°45°W RLR 1949-60 12
Santa Cruz A 28°41° N | 17°33°'W | METRIC 1949-59 11
Santa Cruz B 28°41° N | 17°33°'W | METRIC 1959-81 23
Santa Cruz D 28°41° N | 17°33°'W | METRIC 1989-90 2
Sta. C. de la Palma B 28°41’ N [ 17°33°'W RLR 1996-98 3
Sta. C. de Tenerife 1 28929’ N [ 16°14°'W RLR 1927-35, 41-55, 58-90 66
Sta. C. de Tenerife 11 28°29° N | 16°14°'W | METRIC 1926-36, 40-46 18
Tenerife 28929’ N [ 16°14°'W RLR 1992-99 8
Las Palmas, Pto. Lugz 28°10° N | 15°25°W RLR 1949-51 3
Las Palmas B 28°06° N | 15°24°W | METRIC 1971-82 13
Las Palmas C (Pto Luz) || 28°08’ N | 15°25'W RLR 1991-98 8
Las Palmas D 28°09’ N [ 15°24°'W RLR 1992-99 8

Tabla 7-6.

En las Islas Canarias, son 16 las estaciones incluidas en la base de datos del PSMSL (tabla 7-
6). Estdn emplazadas en las islas de Lanzarote (Arrecife), La Palma (Santa Cruz de la Palma),
Tenerife (Santa Cruz de Tenerife) y Gran Canaria (Las Palmas, Puerto de la Luz, incluida
en la red GLOSS). La proporcién entre estaciones METRIC-RLR es mucho mayor que en las
otras zonas. Aunque en cada una de las localidades fueron instaladas varias estaciones, apenas
existen observaciones simultdneas, lo que dificulta su enlace. Respecto a las estaciones de La
Palma, hemos detectado que las coordenadas de las cuatro tltimas estaciones eran erréneas,
va que su longitud geogréfica corresponde a un punto exterior a la isla. Esta informacién

ha sido comunidad al PSMSL, que ha confirmado el error detectado y procederd a actualizar
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dichas coordenadas en la préxima correccién de la base de datos (P. Woodworth, comunicacién
personal).

Gran parte de las observaciones realizadas en las Islas Canarias corresponden a la primera
mitad del siglo XX. Destaca la estacién denominada Santa Cruz de Tenerife I, instalada en
1926, en la que se ha registrado un total de 66 anos de observaciones. Fsta es la serie espanola
de mayor longitud presente en la base de datos del PSMSL, si bien se vio interrumpida en
sucesivas ocasiones, una de ellas coincidiendo con la Guerra Civil.

La informacién contenida en los ficheros de documentacién de las distintas estaciones, en
la mayor parte de los casos, corresponde al enlace del cero del instrumento respecto a un clavo
de nivelacién. Pero también contiene cambios de datum, cambios de la posicién de la estacion,
revisiéon de los valores medios a partir de nueva informacién u otras singularidades que hay que

tener en cuenta. A continuacién se transcribe la informacién més importante

e Las estaciones que estdn enlazadas con clavos de nivelacién son todas, excepto las de
Santander 1II, Gijén, Viana B, Farobara, Vilareal, Cddiz I, Palma y Palma de Mallorca,
Ceuta A, B, Cy D, Arrecife, Arrecife A y B, Santa Cruz A, B, y D, Santa Cruz de Tenerife
II v Las Palmas C y D.

e No se puede asegurar que las observaciones de 1959 de Pasajes sean correctas.

e En la Estacién de La Coruna I hay un desplazamiento aparente del datum en 1992-96,

por lo que no se han incluido en la base RLR observaciones posteriores a 1988.

e [ixisten sospechas de la correccién de las observaciones anteriores a 1965 de Leixoes por

la tendencia de los anos posteriores.

e Las medias correspondientes a la estacién de Lagos anteriores a 1959 estdn basadas en
observaciones de méximos y minimos de marea y las medias anteriores a 1962 estdn
referidas a un clavo inestable. Por otra parte, los afios 1940-41 han sido omitidos, ya que
presentaban diversas irregularidades debido a un terremoto. Desde 1965 la estacién se

encuentra en un nuevo emplazamiento.

e En Gibraltar, existe un desplazamiento aparente del datum después de la instalacién de

un nuevo maredgrafo en 1993.
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e [a estacién de Almeria se ha emplazado en dos posiciones distintas: de 1997 a enero de

1985 en la Playa de San Miguel, y de marzo de 1985 a 1991 en el Puerto pesquero.

e En Maélaga se instalé un nuevo maredgrafo en 1962. El datum probablemente varié entre

enero de 1973 y mayo de 1979 en torno a 5 cm.
e [in la estacién Alicante I hay un aparente cambio de datum.

e La estacién Las Palmas C (Puerto de la Luz) fue transladada en 1990 a un nuevo em-

plazamiento situado en el muelle de Sta. Soffa, utilizdndose un nuevo equipo.

e En la estaciéon de Santa Cruz de Tenerife I existen valores mensuales andémalos en la

década de los anos 50 asf como en los tltimos anos de la década de los 80 del siglo XX.

La siguiente cuestién que se plantea es si las estaciones situadas en la Penfnsula Ibérica o en
las Islas y costa norteafricana espanola son adecuadas para la realizacién de estudios regionales
del nivel medio. Si se tiene en cuenta su longitud, que tan sélo en trece casos de 64 supera
los 30 anos de longitud, en cuatro casos los 55 anos y en tres los 60, con interrupciones, existe
un ndmero muy reducido de estaciones adecuadas, segiin los criterios de diversos autores, que
ya se citaron anteriormente (Pirazzoli [213, 214], Tushingham y Peltier [298], Douglas [69, 72],
Tsimplis y Spencer [296]). Esto ocasiona que una regién con una amplia costa esté representada
por un nimero reducido de observaciones del PSMSL adecuadas para la realizacién de estudios
sobre el nivel medio.

Por otra parte, la existencia de largos periodos en las medias mensuales ha sido contrastada
con un andlisis de Fourier. La determinacién del espectro de potencias no ha sido siempre
posible, ya que estd limitada por la longitud y continuidad de las series de observacién. No
obstante, se han elegido estaciones en las distintas dreas y se ha comprobado la existencia de una
componente de periodo ligeramente inferior al ano. Este hecho se puede observar en la figura
7-1, donde se han representado los espectros de Fourier de las Estaciones de Cascais, La Corufia,
Tenerife y Mélaga. Asi mismo, se puede observar una componente semianual, mientras que las
componentes de periodo superior no han podido ser detectadas por la longitud y continuidad
de las series disponibles. Esto ocasiona que las medias anuales presenten una gran variabilidad

temporal.
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Figura 7-1: Hspectro de Fourier de los valores medios mensuales de la estaciones de Cascais,
La Coruna, Tenerife y Mélaga.
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7.3 Tendencia del nivel medio

La determinacién de una tendencia del nivel medio regional o global es un tema de gran interés
por su multiples aplicaciones. Sin embargo, generalmente cuando se determina ésta se hace de
forma lineal, aunque el estudio de las variaciones desde tiempos remotos indica que realmente no
es asi. Esto es debido a que la tendencia se suele determinar a partir de registros mareograficos,
més precisos que los indicadores geolégicos, por lo que sélo es posible analizar observaciones
desde del siglo XVIII. Y en este corto intervalo de tiempo sf que se puede considerar que la
tendencia sea lineal. Sin embargo, queremos senalar que el “valor de la tendencia” que se
determina puede contener gran cantidad de fenémenos de largo periodo, cuyo efecto también
puede ser considerado lineal y que no ha sido separado de la tendencia general. No obstante,
determinar una tendencia lineal puede resultar muy interesante como primera aproximacién a
la tendencia en zonas especificas, y es el siguiente paso de este estudio. Por lo tanto, el estudio
presentado a continuacién consta de dos partes bien diferenciadas: primero se determina la
tendencia lineal de las medias mensuales y una segunda parte consistente en el filtrado de

periodos existentes en dichos datos antes de determinar la tendencia, dentro de lo posible.

7.3.1 Tendencia lineal de las medias mensuales

Observamos que las medias mensuales presentan una gran variabilidad temporal, como se puede
apreciar en la representacién grafica de las observaciones del PSMSL de la costa norte espanola
(figura 7-2), costas portuguesas (figura 7-3), costa sur de la peninsula (figura 7-4), costa este
(figura 7-5), Baleares y costa norteafricana espaniola (figura 7-6) y Canarias (figura 7-7). Las
causas de estas variaciones se pueden deducir de sus periodos, siendo principalmente conse-
cuencia de mareas de periodo superior que no han sido eliminadas con la media, de fenémenos
atmosféricos y de otros efectos de largo periodo, como marea del polo ocednica y atmosférica o
variaciones de la forma de la cuenca y de la cantidad de agua del océano.

En la mayor parte de la estaciones incluidas en las figuras anteriores es posible apreciar
el efecto de las variaciones anuales del nivel medio, cuya existencia ya fue mostrada en el
apartado anterior. Las principales causas de estas componentes son fenémenos atmosféricos y

de mareas, como ya hemos indicado, por lo que se puede llevar a cabo una eliminacién parcial
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Figura 7-4: Estaciones de la costa sur espanola y de Gibraltar.
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Figura 7-6: Estaciones de Baleares y costa norte africana espanola.

410



Media mensual (mm)

Media mensual (mm)

3500 2500
3000 |
[ Las Palmas
[ 2000 |- /
L Tenerife
2500 | ol
[ Las Palmas C (Pto. Luz) ‘w”"f E
L | =
: 2 1500 |
L S Sta. Cruz Tenerife Il
3 S
2000 | %
3 Las Palmas B % Sta. Cruz Tenerife |
I 1000 |
1500 |
[ Las Palmas, Pto. Luz
1000 i " 1 " 1 " 1 1 " 1 " 1 " 1 " ] 00
1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
Fecha (afio) Fecha (afio)
I 1}
. N 3000
3500 Arrecife D f
L 2800 Sta. Cruz de la Palma B
[ 2600
3000 | 2400
L . 2200
Arrecife B~ I}/ My _ !
F i £ Sta. Cruz D
3 £ 2000
I g
2500 | 2 1800
[}
[ £ 1600 Sta. Cruz B
I 8
I Arrecife A g 1400 Sta. Cruz A
2000 i 1200 /W%
I 1000
I |
3 l 800 Sta. Cruz de la Palma
- | o
1500 I M Arrecife 600
L [
1 " 1 1 " 1 " 1 " 1 400 1 " " 1 " 1 " 1 " 1 "
1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000

Fecha (afio)

Fecha (afio)
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Figura 7-8: Tendencia del nivel medio en la Penfnsula Ibérica.

de estas perturbaciones combinando observaciones de presién y temperatura atmosféricas y
filtros media mévil. Sin embargo, al no disponerse de observaciones simultdneas en todas las
estaciones de pardmetros meteorolégicos, no es posible la eliminacién completa del efecto de
estas perturbaciones sobre la superficie del océano.

En la figura 7-8 hemos representado la tendencia regional en la Peninsula Ibérica. Se aprecia
un aumento de nivel entorno a 4 mm/ano en la Costa Brava, un descenso de nivel de magnitud
similar en la costa gallega y un descenso generalizado al sur de la cuenca balear. La no existencia
de otros fenémenos destacables estd justificada porque las tendencias reflejan, principalmente,
las caracteristicas particulares del intervalo y de la estacién, como se pone de manifiesto con

las consideraciones siguientes.
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El efecto de variaciones de largo periodo, especialmente el cercano a los 20 anos coincidiendo
con la componente de marea de 18.6 anos de retrogradacién del nodo ascendente de la Luna,
es apreciable en las estaciones con series de observaciéon de mayor longitud, como Santander,
Cascais, Lagos o Tenerife. Aunque teéricamente la eliminacién de esta componente es posible
con un filtro media mévil de 9.3 anos, debido a la longitud de las series y a sus numerosas
interrupciones, en este caso no es factible en la mayor parte de la estaciones y en los casos en
los que es posible, reduce de tal forma la longitud de la serie al perder 9.3 anos de observaciones
al inicio y al final, lo que no resulta realizable en la practica, como se mostrard en el ltimo

apartado de este capitulo.

La poca longitud de la mayorfa de las observaciones limita la precisién de los resultados,
presentando algunas estaciones incluso desplazamientos verticales del origen de la escala que
dificultan en gran manera la determinacién de una tendencia. No obstante, hemos representado
en estas figuras la tendencia lineal en cada una de las estaciones, determinada como la recta
de regresién de las observaciones. Los resultados del coeficiente de regresiéon o tendencia, en
mm/ano, con la desviacién tipica o de la determinacién, también en mm/ano, se han listado en
las tablas 7-7 (costa norte y este de la Peninsula), 7-8 (costa sur y oeste de la Peninsula) y 7-9
(Islas Baleares, costa norte africana e Islas Canarias). Como se puede observar en dichas tablas,
estaciones muy cercanas presentan tendencias muy distintas (por ejemplo, Cascais y Lisboa,
Céadiz I, IT y III, Alicante I y II, Ceuta A, B, C y D, las muiltiples estaciones de Arrecife), lo
que estd ocasionado por la fuerte influencia en la tendencia del periodo temporal elegido, como
ya fue mostrado por Pugh [234]. Ademds, hemos intentado detectar una tendencia comin a
todas las estaciones situadas en cada una de las costas, lo que indicaria factores locales, como
movimientos tecténicos o acumulacién mayor de agua en determinadas dreas; sin embargo, a la
vista de los resultados obtenidos, no es posible determinar una tendencia tinica para cada una
de estas regiones. Sefialamos que en algunas estaciones la desviacién tipica presenta grandes
valores que hacen que la tendencia no pueda ser considerada significativa. Esto es debido a
la gran variabilidad del nivel del mar en estos periodos y en estas estaciones. Obviamente, la

tendencia determinada estd influenciada por los periodos que no han sido eliminados.
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FEstacién Tendencia o LPG | Estacién Tendencia o LPG
Pasajes 4.39 1.25 | 4.72 | Villagarcia -34.60 19.39
Bilbao 3.36 3.55 Vigo 2.67 0.21 2.89
Santander 1 -0.23 0.28 | 0.04 | Vigo II -26.01 15.24 | -25.74
Santander 11 4.09 1.92 | 442 | Viana B 0.39 2.02 0.66
Santander I11 4.22 3.66 | 4.49 | Viana 5.11 4.31 5.38
Gijon 6.31 5.43 Leixoes 0.52 0.52 0.83
Gijén 11 -8.90 12.89 Aveiro -1.20 0.86 -0.87
La Corufia I 4.37 0.33 | 4.50 [ Cascais 1.22 0.05 1.55
La Coruna I1 0.72 0.31 | 0.85 [ Lisboa 0.56 1.12 0.87
La Coruna II1 9.25 4.11 | 9.58 | Setroia 1.65 0.67 1.98
Sines 1.34 1.06 1.65
Tabla 7-7.

En la costa norte, las dos estaciones con un intervalo de observacién de longitud mayor
presentan un factor de regresién muy similar, en torno a cero, aunque uno es positivo y el otro
negativo. Asi mismo en las estaciones de Santander I, La Coruna II y Vigo I se puede observar
(figura 7-2) la aparicién de componentes de largo periodo en los registros. Ademds, se puede
apreciar que las estaciones donde la mayor parte de las observaciones corresponden a intervalos
donde esta componente es creciente, presentan un factor de regresién positivo (Gijén, La Coruna
I1, Santander II), y cuando las observaciones coinciden con intervalos donde es decreciente, la
tendencia es negativa (Gijén II, Santander IT).

En la costa este en la mayorfa de las estaciones la tendencia es de elevacién ligeramente
superior al milimetro por ano, lo que concuerda con la mayorfa de las predicciones globales
de tendencia del nivel del mar. En Vigo el factor de regresiéon es muy similar a la tendencia
anterior. Tendencia clara de bajada la presentan Villagarcia y Vigo II, con una desviacién tipica
mucho mayor que en los casos anteriores, lo que muestra la influencia del intervalo elegido
en la tendencia, ya que ambas estaciones poseen observaciones durante el mismo intervalo,
de poca longitud, coincidiendo un periodo de nivel decreciente dentro de una componente

de largo periodo, siendo muy similares las medias en ambos casos (figura 7-2). En Aveiro la
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tendencia coincide con la magnitud media de la zona, pero de descenso, lo que estéd posiblemente
ocasionado por fenémenos periédicos y por la poca longitud de la serie, como se puede apreciar
en la figura 7-3. Seguramente, la poca longitud del registro y la influencia de fenémenos
periédicos que no han sido eliminados son, asi mismo, el origen de una tendencia superior

a b mm/ano en Viana, con un valor de 4.31 mm/anos de desviacién tipica.

Estacién | Tendencia o LPG | Estacién Tendencia | o | LPG
Lagos 1.49 0.09 | 1.79 | Cartagena -0.64 1.81 | -0.33
Farobara -2.87 4.29 Alicante 1 -1.13 0.26 | -0.85
Vilareal 14.05 5.39 Alicante 11 -0.10 0.30 | 0.18
Huelva -34.16 12.99 Valencia 4.57 5.14
Bonanza 14.37 3.85 Barcelona 3.87 4.07
Cadiz 1 0.59 1.56 | 1.00 | L’Estartit 6.91 2.42
Cadiz 11 -1.05 1.44 | -0.64
Cadiz 111 4.44 032 | 4.85
Tarifa 0.09 0.20 | 0.51
Algeciras 7.75 2.50 | 8.18
Gibraltar 1.64 041 | 2.07
Mélaga 2.10 0.19 | 2.43
Mélaga 11 7.44 3.29 | 7.87
Almeria 0.32 074 | 0.71

Tabla 7-8.

Las tendencias obtenidas en la costa sur son muy variadas, desde —34.16 mm/ano obtenidos
en Huelva hasta 14.05 mm/ano en Vilareal o 14.36 en Bonanza. Estas estaciones, junto con
Farobara, son las que presentan mayor desviacién tipica en la estimacién. En el caso de Bo-
nanza la tendencia se puede deber al emplazamiento en el interior de la desembocadura del
rio Guadalquivir, lo que hace que el nivel del sensor esté influenciado por el volumen fluvial;
en Vilareal, a la corta extensiéon temporal con interrupciones y no referidas, probablemente,
al mismo datum (estd en la base METRIC) y, en Huelva, a la corta longitud del registro, y

probablemente fuertemente influenciado por un fenémeno periédico de cardcter fluvial.
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En la costa este, en el Mediterrdneo, se pueden distinguir dos zonas respecto a la tendencia:
hasta Alicante es negativa (bajada del mar) y desde Valencia es positiva (subida del mar). La
razén puede estar en que las tres estaciones situadas més al norte, con tendencia positiva y
mayor desviacién tipica, sélo disponen de datos de la década de los 90 del siglo XX, donde la
influencia de fenémenos de largo periodo ocasiona que la tendencia sea positiva, al igual que
ocurre en Algeciras, Bonanza o Malaga II. En estas tres tltimas estaciones, con un valor de la

tendencia superior al de estaciones cercanas, sélo se dispone de datos del mismo periodo.

Estacién Tendencia o LPG | Estacién Tendencia o LPG
Palma 35.65 13.12 Arrecife 19.18 15.52
P. de Mallorca 341.47 56.81 Arrecife A 4.99 1.02
Ceuta 0.46 0.64 | 0.89 | Arrecife B 3.90 1.42
V. Sanjurjo 5.80 4.73 | 6.26 | Arrecife D 23.30 28.54
Ceuta A -4.57 6.14 | -4.14 | S.C. Palma -23.98 1.51 | -23.78
Ceuta B 12.80 12.52 | 13.26 | Sta. Cruz A 4.88 2.01 5.08
Ceuta C 22.38 18.70 | 23.81 | Sta. Cruz B -1.48 0.56 | -1.28
Ceuta D 0.38 2.58 | 1.81 | Sta. Cruz D 12.21 32.99 | 1241
S.C. Palma B 28.14 14.49 | 28.34
S.C. Tenerife 1 1.52 0.14 1.74
S.C. Tenerife 11 1.23 0.63 1.45
Tenerife 13.90 346 | 14.12
Las Palmas -40.45 7.57
Las Palmas B -27.73 2.88
Las Palmas C 8.64 1.85
Las Palmas D 11.27 2.33
Tabla 7-9.

Asi mismo, en las tablas se ha incluido, en las estaciones de la base RLR del PSMSL,
el valor de la tendencia, en mm/ano, tras haber aplicado la correccién proporcionada por el

modelo ICE-4G de Peltier relativa al levantamiento post-glacial [207], valor global que se lista
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en la columna LPG. Se puede apreciar que la variacién de nivel ocasionada por este efecto,
segiin el modelo anterior, es en todas las estaciones de descenso de nivel del mar, del orden,
siempre, de décimas de milimetro por ano. Es practicamente inapreciable, aunque en algunos

casos, como Santander I, pasa de ser tendencia de descenso a tendencia de ascenso.

En las Baleares, los resultados no pueden considerarse significativos de una tendencia im-
portante del nivel del mar, debido a la poca longitud temporal de las observaciones y a la no
unicidad del datum, puesta de manifiesto en su representacién gréfica y en los valores obtenidos
de la desviacién tipica. Por otra parte, aunque los resultados obtenidos en las distintas esta-
ciones de Ceuta puedan parecer contradictorios, no lo son, ya que no existe solapamiento tem-
poral entre las distintas estaciones y lo que manifiestan no es mds que la tendencia lineal que
aproxima a un fenémeno de largo periodo, tal como aparece en estaciones con longitud mucho

mayor, como Cascais, Lagos o Tarifa.

En las Islas Canarias, debido a las peculiaridades de cada isla, consideraremos la tendencia
obtenida en cada una de ellas. En Lanzarote, las estaciones estdn situadas en Arrecife, en
su costa este. Los valores de la tendencia en las dos estaciones de mayor longitud giran en
torno a 4 mm/ano, mientras que son mucho mayores en las otras dos estaciones, que también
tienen una mayor desviacién tipica. La causa de esta disparidad reside en la poca longitud
de las observaciones en las dos iltimas. De La Palma, destacamos la estacién Santa Cruz
B, de la base METRIC. De ella se dispone de observaciones de mayor extensién temporal y,
ademds, estaba operativa durante la erupcién del Tenegufa, en 1973, extendiéndose la colada
hacia la vertiente sur de la isla. En la serie parece apreciarse un descenso previo. No obstante,
hay interrupciones entre 1974 y 1975, por lo que no se puede afirmar que hubo movimientos
verticales, ya que ademads, puede que no toda la serie esté referida al mismo datum. Por otra
parte, las dos estaciones Santa Cruz de La Palma y Santa Cruz A, que poseen observaciones
simulténeas, presentan tendencias de signo contrario, hecho que no ha podido ser interpretado
sin conocer las condiciones posteriores de reduccién de las observaciones. Los valores mayores
de la tendencia que presentan las estaciones de Santa Cruz D y Santa Cruz de La Palma B se
deben a la influencia de un fenémeno de largo periodo en observaciones menores que un cuarto
del periodo, lo que se pone de manifiesto en las desviaciones tipicas obtenidas. En Tenerife,

una de las estaciones, Santa Cruz de Tenerife I, posee la serie de mayor longitud obtenida en
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estaciones espanolas. En esta serie la tendencia es de 1.52 mm/ano, muy similar a la Santa Cruz
de Tenerife II o la de estaciones de la costa oeste peninsular. Sin embargo, en la otra estacién
situada en esta isla, la tendencia es muy superior, como consecuencia de la poca longitud de
las observaciones, presentado asimismo, una mayor desviacién tipica que las dos anteriores. En
Gran Canaria, los resultados obtenidos son muy dispares. Una de las estaciones, Las Palmas B,
que pertenece a la base METRIC, presenta un cambio de datum, lo que influye notablemente
en la tendencia obtenida de —27.73 mm/ano. El valor inferior a —40 mm/ano obtenido en Las
Palmas, Puerto de la Luz, se debe a la poca longitud del registro (3 afios). Por otra parte,
las otras dos estaciones presentan valores mucho més similares, y parecidos también a los de
Tenerife, medias mensuales que corresponden todas al mismo periodo y series de la misma

longitud.
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Figura 7-9: Medias mensuales obtenidas en las estaciones del Puerto del Musel.

En resumen, los datos recopilados por el PSMSL referentes a la Peninsula Ibérica o a
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estaciones espanolas no son validos para el estudio preciso de variaciones temporales del nivel
medio en una escala espacial regional, debido principalmente a la poca extensién temporal
de la mayoria de los registros, a sus numerosas interrupciones y a la no utilizacién por parte
del PSMSL de observaciones de otros pardmetros que permitan corregir fenémenos conocidos.
Ademsds, la determinacién de la tendencia lineal en estas estaciones, pone de manifiesto la

influencia del periodo considerado en la tendencia obtenida.

Por otra parte, creemos interesante el estudio del nivel medio en Gijén a partir de medias
mensuales. Para ello, disponemos tanto de las observaciones del PSMSL como de las lecturas
obtenidas en las cinco estaciones del Puerto del Musel. En estas iltimas, para la obtencién
de las medias mensuales, disponemos de dos conjuntos de datos. Por una parte, partimos de
las observaciones horarias tras haber eliminado altas frecuencias y corregido de errores groseros
e interpolado interrupciones. Y, ademds, podemos también determinar las medias mensuales
a partir del nivel medio obtenido mediante la eliminacién de los efectos perturbadores. Los
dos conjuntos de datos se comparan en la figura 7-9, donde el primero se representa con una
linea discontinua. Se puede apreciar, en general, que el proceso de eliminacién de los efectos
perturbadores suaviza los niveles medios mensuales obtenidos, mostrando los resultados una
tendencia de forma m4ds constante, si bien tiene el inconveniente de que si no existen observa-
ciones de pardmetros adicionales se presenta una interrupcién. Las diferencias que presentan
ambas curvas superan los 10 centimetros durante este periodo de observacién. Consecuente-
mente, se muestra asi la necesidad de la eliminacién de la senal mareografica, dentro de lo

posible, del mayor niimero de fenémenos antes de obtener las medias mensuales.

Finalmente, en la figura 7-10 se han representado las medias mensuales obtenidas en las
distintas estaciones de Gijén. Senalamos que en esta figura, en las estaciones del Puerto del
Musel, se han representado las medias mensuales del nivel medio. Los resultados de las series de
menos longitud (E1, E3 y B3) no pueden ser tenidos en cuenta, ya que no resultan significativos,
al representar observaciones muy parciales. Sin embargo, se puede observar que la tendencia es
muy similar en el resto de las estaciones, a pesar de la separacién de més de 50 anos, entre las

observaciones de la estacién histérica y las actuales.
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7.3.2 Tendencia de los datos filtrados

Como ya se mostré en este capitulo, en las medias mensuales aparecen componentes de largo
periodo, por lo que los resultados de la tendencia lineal estdn influenciados por estas compo-
nentes. Por una parte, se han detectado periodos cercanos a 1 ano y a medio ano, si bien el
primero es de mayor amplitud. Esto es debido a que ambos son consecuencia de fenémenos
de mareas, manifestados como las componentes S, y S,,. Pero existen ademds perturbaciones
meteorolégicas, principalmente los ciclos estacional e hidrolégico, con periodo muy similar. A
éstas se unen perturbaciones en frecuencias préximas, como la marea del polo. La eliminacién
de estos fenémenos, de origen diverso, es posible siguiendo un procedimiento similar al desa-
rrollado en etapas anteriores: determinacién de constantes arménicas para la eliminacién de
componentes de mareas y estudio del efecto de variaciones meteoroldgicas y climdticas. La
determinacién de amplitud y desfasaje se podria hacer mediante andlisis arménico, pero para
la eliminacién de las perturbaciones atmosféricas seria necesario disponer de pardmetros no
disponibles (observaciones de presién, viento,...). Estas determinaciones son complicadas por
la transformacién de los fenémenos en ondas artificiales al obtener las medias mensuales, por
lo que en la prictica no es factible una eliminacién precisa. Como alternativa, su apodizacién
se puede llevar a cabo con un filtro media mévil.

Adicionalmente, se detecta un periodo cercano a los 20 anos coincidiendo con la componente
de marea de 18.6 anos de retrogradacién del nodo ascendente de la Luna; es apreciable en las
estaciones con series de observacién de mayor longitud, como Santander, Cascais, Lagos o
Tenerife. Coincide con la componente nodal y su eliminacién seria posible con la determinacién
de su amplitud y desfasaje. Sin embargo, como hemos indicado, esto no es factible por las
caracteristicas de las observaciones. De nuevo, como alternativa es posible su eliminacién con
un filtro media mévil.

Resumiendo, como las componentes de largo periodo que tienen mayor amplitud son las
componentes anuales (ya mostrado en el espectro de Fourier, con origen tanto de mareas, como
meteoroldgico y térmico) y de 18.6 anios, hemos filtrado dichas frecuencias mediante un filtro
media mévil de longitud 1 ano y 18.6 anos. El principal problema de este procedimiento es la
disminucién de la longitud de la serie de observacién, al necesitarse al inicio y al final de cada

interrupcién una cantidad de datos igual a la mitad de la longitud del filtro de los que, ademas,
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no se obtienen valores filtrados.

Los resultado del filtrado media mévil de longitud un ano en la estaciones de mayor longitud
de registro se muestran en la figura 7-11. Se puede apreciar que los valores medios mensuales han
sido suavizados con este filtrado. Adem4s, se pueden detectar zonas donde en un determinado
periodo de tiempo se produce una tendencia particular que antes no habfa sido detectada,
como en las estaciones de La Coruna II y Vigo en el periodo 1990-1999. Asi mismo, se puede
apreciar que estaciones cercanas presentan una variabilidad muy similar, lo que hace pensar
que se han eliminado fenémenos muy locales de las medias mensuales con este proceso. En esta
figura también se ha representado la tendencia lineal de los valores filtrados para las estaciones
consideradas. Se puede apreciar que, generalmente, en las estaciones que presentaban valores
elevados de desviacién tipica, estos valores disminuyen considerablemente al efectuar las medias
méviles. Por ejemplo, en Gijén II pasa de 12.89 a 2.99 mm/ano y en Santander III, de 3.66 a
1.56 mm/ano. Por otra parte, destacamos que la tendencia también varia significativamente;
en las dos estaciones anteriores para de ser —8.9 y 4.22 a valer —1.69 y 3.96 mm/ano. Los
valores del coeficiente de regresiéon y desviacién tipica, junto con los de la tendencia de las
medias mensuales para las estaciones de mayor longitud se han representado en la tabla 7-10.
En esta tabla, se puede observar que los valores de las medias moéviles de 1 ano son mucho
més parecidos a los de las estaciones cercanas, como en el caso de Tarifa. Por otra parte, se
han tabulado también las tendencias, en mm/ano, determinadas mediante medias méviles de
longitud 18.6 anos (figura 7-12).

De los resultados anteriores resaltamos que en una buena parte de las estaciones no ha sido
posible aplicar este filtro debido a la limitacién impuesta por la longitud de las observaciones.
Donde fue posible su aplicacién, el coeficiente de regresién de la tendencia es practicamente
nulo, lo que indica estabilidad temporal del nivel medio del océano. No obstante, este filtro
no parece muy adecuado ya que su aplicacién no es viable al no considerar la mayor parte de
las estaciones. La representacién espacial de estas tltimas tendencias se presenta en la figura
7-13. Destaca la diferencia entre Cascais y Lagos, a pesar de la gran longitud de las series de
observacién. Estd debida a que el proceso de filtrado del nivel medio ha eliminado, en Lagos,
gran cantidad de observaciones por las interrupciones presentes, permaneciendo menos de 10

anos de observaciones. Consecuentemente, la tendencia global dominante estd determinada
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por el intervalo 1itil de la serie total de observacién. Por otra parte, en la figura 7-12 se
puede observar la existencia de tres intervalos claramente diferenciados en los valores filtrados
obtenidos en Cascais, existiendo incluso la posibilidad de un salto (figura 7-3). El valor obtenido
para la tendencia en esta estacién es también circunstancial. Por otra parte, las variaciones
observadas en la Peninsula Ibérica, ignorando las estaciones anteriores, son bastante regulares, a
pesar de la influencia del intervalo de observacién y de la longitud del filtro en los resultados. No
obstante, no es posible, a la vista de este grafico y teniendo en cuenta la extensién temporal de
las observaciones, la inferencia de una tendencia tinica para toda la zona ni detectar movimientos
de la corteza globales sobre la regién. Es necesario, con esta finalidad, disponer de series de

mayor longitud o de observaciones de diversos pardmetros para un estudio y eliminacién del

efecto de los mismos sobre los valores medios mensuales.

Estacion Medias Media mévil Media mévil
mensuales 1 ano 18.6 ano

Santander T —0.23 £0.28 | 0.0240.16

La Coruna I | 4.37 +£0.33 4.25 4+ 0.20 0.16 +£0.04

La Coruna II | 0.72 £ 0.31 4.54 + 0.40 0.55 +0.90

Vigo 1 2.674+0.21 3.65 +0.19 0.134+0.03

Leixoes 0.52 +0.52 0.05 4+ 0.34 —0.05 4+ 0.06

Cascais 1.22+£0.05 1.35+ 0.03 1.15+0.34

Lagos 1.49 £ 0.09 1.51 £+ 0.05 —0.51 +£0.22

Cadiz 11 —1.05+1.44 | 5.80 £0.21

Tarifa 0.09 +£0.20 0.69 +£0.16

Gibraltar 1.64 £0.41 0.71+£0.33

Mélaga 2.104+0.19 2.09 +£0.13 0.04 +0.06

Alicante IT —0.10£0.30 [ —0.70 + 0.09

Tenerife 1.524+0.14 1.77 + 0.06 0.01 £0.03

Tabla 7-10.

A la vista de los resultados obtenidos, podemos concluir que las observaciones disponibles

para el estudio del nivel medio en la Peninsula, a partir de medias mensuales no muestran ningu-
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Figura 7-13: Tendencia filtrada (18.6 anos) del nivel medio en la Peninsula.

na tendencia regional clara. De hecho, estaciones situadas en zonas geolégicamente similares
y donde no deberfa haber movimientos relativos de la corteza, a menudo presentan tendencias
distintas; esto estd debido, en gran medida, a la influencia del intervalo temporal en el que se
determina la misma. Por otra parte, los resultados estdn muy limitados por la longitud de las
series y las interrupciones presentes en las observaciones. Ademads, a través de la comparacién
de medias mensuales de las observaciones con anterioridad y posterioridad a la eliminacién de
los efectos perturbadores, se muestra necesaria la eliminacién de los principales efectos pertur-
badores, ya que las diferencias que presentan pueden ser del orden de la precisién con que se
ha obtenido el nivel medio. Finalmente, para una determinacién més precisa es imprescindible

el establecimiento de un tnico datum.
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Capitulo 8

Conclusiones y perspectivas

El objetivo general que nos planteamos al comienzo de nuestras investigaciones fue el estudio y
modelizacién matematica de los diferentes fenémenos perturbadores de la superficie ocednica.
Su eliminacién permite obtener, de forma precisa, el nivel medio actual y su evolucién con el
tiempo. Sin embargo, antes de emprender este trabajo, consideramos necesario situar la pro-
blemética general de la determinacién del nivel medio del mar. En su anélisis, realizado en el
Capitulo 2 de esta memoria, hemos dedicado una atencién especial a las implicaciones del nivel
del mar en la definicién de superficies de referencia, tema que originé las primeras investigaciones
en esta disciplina a principios del siglo XX. Por este motivo, realizamos una revisién critica de
las diferentes superficies de referencia, lo que nos permite tanto fijar la posicién instantdnea
de su superficie libre como sentar las bases del nivel medio, cuya determinacién buscamos de
forma empirica, y de la metodologia a emplear y desarrollar con este fin. En concreto, hemos
analizado las definiciones del nivel medio empleadas y, ya dentro del campo de la Geodesia, su
relacién con distintos sistemas de referencia.

Por otra parte, es un hecho conocido que han existido variaciones temporales del nivel del
mar desde el origen mismo de los océanos. Consecuentemente, en orden a poder interpretar los
resultados obtenidos en nuestro trabajo, era imprescindible considerar las variaciones del nivel
medio en una més amplia escala de tiempo, analizando su evolucién a lo largo de las distintas
épocas. Hemos realizado, ademés, un estudio comparativo de los principales trabajos sobre
variaciones actuales globales, basados en series mareogréficas. Se ha mostrado la disparidad de

criterios existentes en la seleccién de las observaciones tanto en relacién con la longitud de las
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series como con sus caracteristicas. Este anélisis nos ha permitido concluir, asf mismo, que la
mayoria de los estudios realizados se basan en medias mensuales y anuales, procedentes casi
siempre de las mismas bases de datos. Ademds, la distribucién temporal y espacial de las series
es irregular, no se han eliminado de las observaciones fenémenos locales (como movimientos
verticales de la corteza o variaciones asociadas al instrumento) ni variaciones ocasionadas por
las interacciones océano-atmésfera o componentes de largo periodo del océano. Tampoco han
sido consideradas, en general, las variaciones seculares del volumen de agua oceédnica ni las
variaciones de la forma y volumen de la cuenca.

Obtener unos resultados mds precisos requiere disponer de informacién complementaria
como, por ejemplo, observaciones mediante otras técnicas geodésicas de movimientos verticales
de la corteza relativas a los siglos XVIII, XIX y de la mayor parte del XX.

En conclusién, debido a que se requieren series de gran longitud para estudios del nivel
medio global, podemos afirmar que no parece factible, por el momento, la determinacién en
términos absolutos del nivel medio mundial.

El Capitulo 2 finaliza analizando las consecuencias, en el &mbito de la Geodesia Fisica Marina
v otros campos afines, de una variacién del nivel medio del mar. En concreto, estudiamos la
influencia que tendria esta variacién en la velocidad de rotacién de la Tierra, en la fuerza de
la gravedad y superficies equipotenciales, fuerza de mareas, movimiento del polo, fuerza de

Coriolis o en la deformacién de las cortezas continental y ocednica.

Una vez ubicados los objetivos generales de nuestras investigaciones y su problemética, en
orden a contrastar la metodologfa que se va a desarrollar, es necesario contar con series de
observacién que lo posibiliten. Un primer objetivo es una determinacién local relativa, por lo
que optamos por series obtenidas con sensores ligados a la corteza. Para ello, creemos que
resulta muy importante poder disponer no sélo de observaciones de nivel del mar, sino también
de diferentes pardmetros meteorolégicos, asi como el enlace del cero del maredgrafo con redes
de nivelacién . Ademads, es necesario que las observaciones sean lo maés representativas posibles,
para permitirnos desarrollar una metodologia general. A partir de este planteamiento, las
observaciones obtenidas en Gijén por la Junta del Puerto parecen cumplir todas las exigencias.
Las observaciones, parcialmente simultdneas, fueron obtenidas en estaciones de caracteristicas

hidrodindmicas diferentes, por lo que es posible realizar un estudio méas profundo en base a sus
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semejanzas y diferencias. La descripcién de las bases de datos, mareogrifica y meteorolégica,

v de la etapa de preproceso se lleva a cabo en el siguiente bloque de esta memoria.

La base mareografica comprende, principalmente, observaciones de cinco estaciones situadas
en el Puerto del Musel de Gijén, que han sido complementadas con observaciones obtenidas en
Santander y datos relativos a altura de olas en Gijén. Su extensién temporal es de casi siete
anos y el periodo de discretizacién de dos segundos. Por otra parte, en la base de datos meteo-
rolégica estan integrados una gran diversidad de pardmetros: presién atmosférica, temperatura,
direccién e intensidad del viento, precipitacién, humedad relativa, nubosidad y altura de nubes.
Esta variedad de datos horarios posibilita el estudio de diferentes efectos perturbadores de la
superficie del océano. La base de datos estd, asi mismo, formada por datos relativos a la posicién

de las estaciones, tales como coordenadas y batimetria.

Por otra parte, ademds de las observaciones, las bases de datos estdn formadas por una
serie de programas de aplicacién necesarios para el tratamiento inicial de los datos, como son
la discretizacién de las series en funcién de las frecuencias a analizar, la asignacién de tiempos,
introduccién de calibraciones, transformacién de unidades o reduccién al nivel del mar de la
presién atmosférica. Estos programas, junto con la estructura final de las bases de datos, son

descritos a continuacién.

Debido a que el intervalo de toma de datos en las estaciones del Puerto del Musel es de dos
segundos, las observaciones contienen observaciones de alta frecuencia, que resultan una fuente
importante de ruido. Tras un estudio de estas perturbaciones y sus frecuencias, mostramos
la necesidad de su eliminacién antes de transformar las observaciones a lecturas horarias en
formato internacional de marea. Esta eliminacién se ha llevado a cabo a través de una media

mévil cada 302 segundos, que elimina periodos inferiores a 12 minutos y 4 segundos.

Por otra parte, la calidad de las observaciones empleadas es una influencia determinante en
la precisién del nivel medio obtenido. Esta calidad no reside en la longitud de la serie ni en su
nidmero de interrupciones, sino en la etapa de preproceso, ya que la bondad de los diferentes
ajustes realizados depende, en gran medida, de que no se modifiquen los pardmetros de los
modelos obtenidos en etapas anteriores. Pero, ademds, para estudios del nivel medio es im-
portante disponer de observaciones sin interrupciones y sin saltos. Estos hechos, unido a que

los programas de deteccién y correccién de errores generalmente empleados para observaciones
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oceanograficas fueron desarrollados para mareas terrestres, donde no aparecen frecuencias su-
periores a la cuartodiurna, nos motivé para buscar un método de preproceso que tuviera en

cuenta las peculiaridades de nuestras observaciones.

Sobre esta base, hemos desarrollado una serie de programas de interpolacién numérica me-
diante un ajuste a una funcién polinomial de grado variable a partir tanto de observaciones
horarias como diarias, teniendo en cuenta componentes de marea de largo periodo contenidas
en la senal mareogréfica. Senalamos pues, que el proceso seguido ha variado en funcién de la
longitud de la interrupcién.

El primer problema planteado fue la determinacién del mimero de datos que se utiliza para
la aproximacién y del grado del polinomio, para lo que nos hemos apoyado en la expresién del
desarrollo arménico del potencial astronémico de mareas. La determinacién de estos pardmetros
y contrastacién del método se ha realizado, interpolando un gran ntimero de interrupciones
creadas artificialmente, estudiando los valores de diferentes estadisticos, asi como la distribucién
de los residuales. Fueron, asf mismo, determinadas la longitud médxima de la interrupcién a
interpolar, que es de 72 horas si se dispone de observaciones de siete dias anteriores y siete
posteriores.

Adems4s, debido a la gran influencia de las variaciones de presién atmosférica en el nivel
del mar, hemos eliminado estas perturbaciones antes de la deteccién de errores. El contraste
realizado a los resultados asf obtenidos muestra la adecuacién de este método, siempre y cuando
esta eliminacién sea precisa. Para la implementacién de estas distintas posibilidades de recons-
truccién de interrupciones de la serie temporal , hemos desarrollado un programa de ordenador
en FORTRAN 90, llamado IMCA.

Como 1ltimo paso de este estudio, a partir de errores introducidos artificialmente, se com-
pararon la respuesta del filtro y los resultados obtenidos con esta metodologia, con los filtros

clasicos de DeMeyer y Lecolazet. Hemos mostrado que:

e La inclusién de la eliminacién del efecto estdtico de variaciones de presién, si esta se

elimina de forma correcta, supone una mejora en la deteccién y correccién de errores.
e Permite la interpolacién de interrupciones de hasta 72 horas de longitud con fiabilidad.

e La respuesta, para una, dos o tres lecturas erréneas, es muy similar entre los diversos
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métodos, si bien los valores determinados mediante IMCA no requieren un proceso itera-

tivo. Supone un ahorro considerable de tiempo.

e Posibilidad de detectar errores en datos muy cercanos a interrupciones. De esta forma, al
necesitarse mediante IMCA menos datos anteriores y posteriores que los requeridos por

métodos cldsicos, se detectaron errores no corregidos anteriormente.

e Se detectaron desplazamientos del cero de la escala y desfasajes entre intervalos separados

por interrupciones, consecuencia de la interpolacién de lagunas.

Resumiendo, con este procedimiento de interpolacién se ha reducido significativamente el
nidmero de interrupciones presentes en las series, a la vez que se han eliminado observaciones
no correctas, debidas principalmente a causas instrumentales, y que no pudieron ser detectadas

unicamente con filtros cldsicos.

Los fenémenos dindmicos sobre la superficie del océano en nuestra zona de estudio estdn
dominados por la fuerza derivada del potencial perturbador de mareas, objeto de un estudio
exhaustivo en el capitulo cuarto de este trabajo. La importancia de las mareas a lo largo de
la Historia es tratada en su primer apartado; hemos interpretado cientificamente y desde la
perspectiva actual, fenémenos que ya fueron senalados en épocas clésicas.

A continuacién, y de nuevo centrados en nuestro objetivo de la determinacién del nivel
medio, el primer fenémeno a eliminar es, légicamente por su magnitud, la marea ocednica. Para
ello, hemos realizado un estudio comparativo de diferentes métodos de andlisis, considerando
ademds, distintos desarrollos del potencial perturbador, que nos posibilite la determinacién del
mejor modelo de marea ocednica, para su posterior eliminacién. En concreto, se compararon
los resultados obtenidos por distintos programas basados en los filtros minimos cuadrados de-
sarrollados por A.P. Venedikov y el método mixto desarrollado por H.G. Wenzel; estos métodos
son los mas extendidos actualmente para el andlisis de mareas. Las constantes arménicas fueron
finalmente determinadas empleando el método de Venedikov, al mostrarse como el mds versatil.

El estudio de los resultados obtenidos en la etapa anterior nos permitié elegir la determi-
nacién mas precisa de las constantes arménicas, mediante anélisis minimos cuadrados, en las

cinco estaciones principales del Puerto del Musel. Destaca de estos resultados la magnitud
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del error cuadratico medio, muy inferior a la precisién de las observaciones. Esto confirma la
bondad de la etapa de preproceso y la calidad de las series de observacién. Asi mismo, para
cada estacién obtuvimos el vector residual y el factor de normalizacién y el desfasaje respecto
a la estacién E2, que posee la serie de mayor longitud, que posibilitars el enlace de las distintas
series para forma una tnica, en posteriores etapas de nuestras investigaciones. Asi mismo, se
determinaron las constantes armdnicas en la estaciéon de Santander.

Una vez que disponemos del modelo de marea, procedimos al estudio de la distribucién
de la misma en el Puerto del Musel. Obtuvimos las cartas de amplitud y desfasaje para las
componentes principales, P, S, O1, K1, Ny, My, Sy y Ky, que fueron comparados con los

resultados de modelos regionales y globales.

Debido a que la separacién en grupos del método de anélisis implica la inclusién, dentro de
una misma componente, de varias ondas de periodos préximos, se producen variaciones tempo-
rales de las constantes arménicas. La influencia de las modulaciones la hemos estudiado en el
cuarto capitulo. Hemos realizado una evaluacién teédrica de los factores nodales funcién de las
variables { N, p, h, 2p, 2h}. Posteriormente, para las componentes principales, hemos analizado
intervalos consecutivos disjuntos, con épocas centrales no equidistantes cuando el registro pre-
sente interrupciones, problemas instrumentales o perturbaciones aperiédicas no identificadas
con fenémenos ocednicos o atmosféricos. Sobre los resultados asi obtenidos se ponen de ma-
nifiesto las tendencias, médximos y minimos, de las modulaciones de muy largo periodo, en
una coincidencia casi perfecta con los valores tedricos. Se detecta claramente la presencia de
variaciones nodales en los grupos ()1, 2NNy, No, siendo méxima en Lg, asi como variaciones
anuales inducidas por las variables h y (h — ps), principalmente, y modulaciones debidas a la
accién combinada de la marea del polo (ocednica y atmosférica), marea atmosférica y radia-
cional en todos los grupos separados. Ademds, la eliminacién de intervalos extremos del e.q.m.
no parece modificar sensiblemente los valores filtrados que, aunque no en magnitud y fase, si en
frecuencia, coinciden con las principales modulaciones tedricas del constituyente considerado.
Asi mismo hemos comprobado el resultado teérico segin el cual las variaciones en fase de los
grupos semidiurnos 2Ny, Ny y My son despreciables frente a la precision de sus determinaciones
mediante el andlisis de cortas series de observacién. Por otra parte, las variaciones de ampli-

tud contienen también el efecto de armdnicos compuestos, que son estudiadas en la siguiente
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seccién. Los resultados confirman que las modulaciones deben ser determinadas y eliminadas
a posteriori, una vez que se obtienen los pardmetros de marea implicados y estas componentes
han sido apodizadas experimentalmente, siempre y cuando la longitud de la serie de observacién
lo ha permitido. Las variaciones con el tiempo de la amplitud y fase es un problema de gran

complejidad, y que serd tratado en préximas etapas de nuestro trabajo.

Las interacciones no lineales entre los constituyentes astronémicos de marea en aguas someras
es uno de los problemas que tradicionalmente ha limitado la precisién de las determinaciones
locales del nivel medio del océano. La eliminacién que hemos llevado a cabo en nuestras inves-
tigaciones se basa en el estudio de los principales arménicos compuestos detectados (mediante
anélisis de Fourier) en el Puerto del Musel y en Santander. En primer lugar se rederminron
los coeficientes de la marea parcial y los argumentos de dichos constituyentes y se incluyeron
en el potencial de Tamura aquellos subarmdnicos y armoénicos compuestos que no figuraban
explicitamente en él. Se determinaron su amplitud y desfasaje mediante andlisis, contrastando
simultdneamente la estabilidad de las constantes arménicas y, por 1iltimo, se eliminaron aquellas

componentes de aguas someras cuya estabilidad fue demostrada.

Para terminar este bloque, obtuvimos diversos pardmetros: régimen de marea, edad de la
marea diurna y semidiurna o edad de la paralaje. Estas constantes no arménicas han sido
obtenidas para el Atldntico Norte, regién en la que estdn emplazadas las estaciones a las que
se aplica la metodologia desarrollada. Ademés, analizamos la distribucién espacial de estos
pardmetros, dado su interés en el conocimiento de la respuesta de las masa de agua ocednica, en
orden a estudiar y eliminar las variaciones y modulaciones producidas por ondas de largo periodo
sobre las bandas diurna y semidiurna. Se han determinado a partir de los datos contenidos en la
base de datos mareografica BAMAG, que fue modificada y ampliada para la realizacién de estos
estudios. Estos modelos de distribucién espacial han sido comparados con los obtenidos a partir
de cartas de mareas de la zona. Los valores obtenidos en Gijén y Santander son representativos

de la zona y de su comportamiento general.

En el capitulo quinto de esta memoria se estudiaron y eliminaron los desplazamientos ver-
ticales locales de la superficie del océano con origen en variaciones de presién atmosférica,

temperatura y viento; en especial, la eliminacién del efecto dindmico de las variaciones de pre-
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sién, diferente de la respuesta estdtica. Para ello, en primer lugar apodizamos la marea de las
observaciones meteoroldgicas, de origen principalmente solar, ya que el efecto de estas varia-
ciones sobre el registro mareografico fue eliminado de forma conunta con la marea oceénica, al
poseer las mismas frecuencias y manifiestarse, consecuentemente, como una amplificacién de
los términos solares en las serie mareografica, principalmente S7 y Ss.

Seguidamente, procedimos al estudio y determinaciéon de una metodologia éptima para la
eliminacién de los fenémenos meteorolégicos. Para ello, hemos comparado métodos ya existen-
tes (por ejemplo, los utilizados en los trabajos de Hamon, Hannan, Wunsch, Lappo, Venedikov
y Dickman o la eliminacién con factor estdndar y con factor barométrico). Simultdneamente,
se han desarrollado metodologias, que fueron ampliamente contrastadas en las cinco estaciones
fundamentales.

El anélisis de la accién conjunta de todos los fenémenos meteorolégicos mostré la impor-
tancia de las variaciones de presién y la poca influencia de la temperatura y el viento en
comparacion con ellas.

Destacamos que disponer de cinco estaciones cercanas nos permitié constatar la dependencia
de la respuesta del océano de las condiciones hidrodindmicas del emplazamiento. Asf mismo,
mostramos la dependencia entre el factor barométrico y el intervalo temporal considerado.

A partir de estas evidencias, desarrollamos una metodologia basada en el gradiente de la
presién atmosférica, determinando un factor barométrico determinado mediante andlisis de
regresion, dependiente de la velocidad de la perturbaciéon atmosférica, tal como muestra la
teoria. Los resultados fueron comparados mediante métodos estadisticos.

Sin embargo, a partir de los resultados obtenidos en las diferentes estaciones del Puerto del
Musel, podemos afirmar que la metodologia éptima para la eliminacién del efecto de presién se
debe basar en el estudio de cada caso de forma individualizada, determinando si resulta mads
apropiado su eliminacién mediante un factor estdndar, un factor barométrico global o parcial o
por esta metodologia desarrollada. Por otra parte, este factor se podria determinar también a

partir de modelos de regresién dindmica o regresién no paramétrica.

Una vez eliminadas las variaciones locales més fuertes del nivel del mar, creimos conveniente
el estudio de otro tipo de variaciones que pueden significar desplazamientos verticales de magni-

tud considerable, si bien con un carécter global y a largo plazo. Por este motivo, en el capitulo

434



sexto hemos tratado las variaciones de la masa y volumen global del océano y procesos asociados
a dindmica de la litosfera. La mayor dificultad de la correccién de estos fenémenos estd en que
se basa en modelos numéricos, con poca precisién de forma local. Por otra parte, la costa norte
de la Peninsula Ibérica es una zona tecténicamente estable, y las estaciones no estdn situadas
cerca de la desembocadura de ningtin rio de caudal considerable. Consecuentemente, la tinica
correccién posible es la de movimientos debidos a levantamiento postglacial, correccién que se
ha aplicado segiin un modelo numérico desarrollado por Peltier, como es usual en este tipo de
estudios. Después de esta eliminacién se obtiene ya una buena aproximacién al nivel medio del
océano, tras la correccién de errores groseros, eliminacién de mareas e interacciones no lineales,
eliminacién del efecto barométrico y de levantamiento postglacial (figuras 8-1, 8-2, 8-3, 8-4 y
8-4). En estas figuras se puede observar la precisién alcanzada en las distintas estaciones y la
mejora que supone respecto al método clésico, basado en medias diarias, principalmente debido

a la eliminacion del efecto de las variaciones de presién atmosférica.

Las medias diarias, a pesar de ser la metodologia empleada cldsicamente para la determi-
nacién del nivel medio, no son la tinica metodologia posible. De hecho, también estd extendido
el uso de medias mensuales, la media mévil diaria o la eliminacién de la presién atmosférica por
distintos procedimientos. Una comparacién del nivel medio obtenido segiin diversos métodos
en la estacién B3 se presenta en la figura 8-6.

Se han representado, en primer lugar, las observaciones corregidas. Tras el nivel medio
determinado mediante la eliminacién de los efectos perturbadores obtenido en este trabajo, se
presenta el obtenido con el programa NSV98 eliminando la presién, que es el método que pro-
porciona resultados més precisos de todos los anteriores. También se incluyen, medias diarias,
medias méviles diarias, las medias mensuales y el nivel medio resultante a partir de observa-
ciones medias diarias eliminado la presién segin la metodologia de Hamon. Se puede observar
que las metodologias basadas en medias no eliminan el efecto de presién, presentando ademads
la desventaja de que si faltan observaciones en un dia, la media no se puede obtener. Adicional-
mente, las medias mensuales estdn fuertemente influenciadas por los efectos atmosféricos y las
componentes armoénicas de la marea de largo periodo. Finalmente, la eliminacién de los efectos
perturbadores y la consideracién de efectos dindmicos proporciona resultados més precisos que

el método NSVI8, como se ha mostrado a lo largo de esta memoria.
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Figura 8-1: Proceso seguido en la estacién El y comparacién del nivel medio obtenido con
medias diarias.

436



Nivel mareografico (cm)

Datos brutos

600
200

Datos corregidos
600
o N“ ‘ m
200
600 - Marea eliminada
400 s Mo Mg g T NSNS D, g npe o, et P, W M, A I e arndng i
200 P~
600 Interacciones no lineales eliminadas
400 PR e /S NN Sty g ot 2 AR, W M anirn LI Sl Sty
200 =
600 N EBI eliminado
400 It A Wi, b U A e, RN
200 P~
600 |- Levantamiento post-glacial eliminado
400 Mty A K im ik i, o AN dpnl P Wwstorut
200 P~
600 N Medias diarias
400 TR T e T T R A MV VNN TN AT A
200 P~

" 1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1 | 1
910103 910703 920101 920630 930106 930708 940106

Fecha (aammdd)

Figura 8-2: Proceso seguido en la estacién E2 y comparacién del nivel medio obtenido con
medias diarias.
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Figura 8-4: Proceso seguido en la estacién Bl y comparacién del nivel medio obtenido con
medias diarias.
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Figura 8-6: Comparacién de determinaciones distintas del nivel medio en la estacién B3.

441



Una vez obtenido el nivel medio local en las cinco estaciones del Puerto del Musel, objetivo
principal de este trabajo, hemos considerado importante realizar, como ampliacién y comple-
mento, una estimacién regional, a partir de medias mensuales, estudio que se presenta en el
capftulo séptimo. Las observaciones en que nos basamos son, por una parte, las obtenidas en
el Puerto del Musel y, por otra, los datos proporcionados por el PSMSL en la Peninsula Ibérica

v el resto de estaciones espafolas.

El anélisis de las observaciones disponibles nos permite concluir que no todas las regiones
estdn representadas de forma similar, tanto por el nimero de estaciones y sus anos de obser-
vacién como por las interrupciones presentes en las mismas. Por otra parte, si se tiene en cuenta
la longitud, tan sélo en trece casos de 64 se superan los 30 anos de observaciones, en cuatro
casos los b5 afios y en tres los 60, con interrupciones. Consecuentemente, existe un nimero muy
reducido de estaciones adecuadas para la determinacién de niveles medios regionales. Ademas,
la poca longitud de la mayoria de las observaciones limita la precisién de los resultados, presen-
tando algunas estaciones inclusos desplazamientos verticales del origen que dificultan de gran

manera de determinacién de una tendencia.

No obstante, hemos realizado un estudio con dos partes bien diferenciadas: determinacién
de la tendencia lineal de las medias mensuales y una segunda parte consistente en el filtrado de
periodos existentes en dichos datos antes de determinar la tendencia. Hemos intentado detectar
una tendencia comin a todas las estaciones situadas en cada una de las costas, lo que indicarfa
factores locales, pero nuestras investigaciones no han mostrado ningin resultado en este sentido.
Hemos observado que la tendencia determinada estd fuertemente influenciada por el periodo
temporal elegido, asi como la existencia de largos periodos en los registros. Su eliminacién

mediante filtros media mévil reduce significativamente el niimero de series ttiles en el estudio.

También hemos constatado que el proceso de eliminacién de los efectos perturbadores
antes de la obtencién de las medias mensuales suaviza los niveles medios mensuales obtenidos,
mostrando los resultados una tendencia de forma mas clara, si bien este procedimiento tiene
el inconveniente de que, si no existen observaciones de parametros adicionales, se presenta una
interrupcién. Las diferencias ocasionadas por la no eliminacién de estos efectos ha supuesto
variaciones de hasta 10 centimetros durante este periodo de observaciéon. Consecuentemente,

mostramos asi la necesidad de la eliminacién de la senal mareografica, dentro de lo posible, del
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mayor nimero de fenémenos antes de obtener las medias mensuales. Un estudio donde esto se
realice en el mayor mimero de estaciones, si es posible con lecturas horarias, puede arrojar més

informacién sobre una tendencia global en el drea alrededor de la Peninsula Ibérica.

Finalmente, queremos senalar que creemos que el objetivo principal que nos planteamos al
principio de las nuestras investigaciones, a saber: una determinacién precisa del nivel medio
mediante el estudio, modelizacién matemaética y eliminacién de los principales efectos influyentes
sobre la superficie ocednica, se ha conseguido, si bien los resultados estdn limitados por la
complejidad de los fenémenos actuantes y por las observaciones existentes.

Son muchas las posibilidades de continuacién de nuestras investigaciones, como hemos ido
indicando a lo largo de estas conclusiones. Entre ellas, destacamos el enlace de las series mareo-
grificas para la formacién de una tnica, la eliminacién de las modulaciones, la aplicacién de
métodos de regresién dindmica o no paramétrica a la determinacion del efecto de las variaciones
de presién, el estudio y eliminacién de otros pardmetros y el estudio de las variaciones del nivel
medio en la Peninsula a partir de observaciones horarias y mediante la eliminacién de los efectos

perturbadores.
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