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Resumen: Se ha llevado a cabo una síntesis sobre los principales aspectos que relacionan el clima con los cambios del
nivel del mar. Para ello se han descrito aunque de forma breve los interglaciares que desde el punto de vista de los pará-
metros orbitales, son análogos al presente interglacial Holoceno. Datos sobre las variaciones en las concentraciones
del CO2 en los interglaciares más antiguos y en el actual, así como sobre la temperatura superficial del agua del mar
han sido también incluidos. Las posibles causas sobre las variaciones del nivel del mar deducidas de registros obser-
vacionales de los último 6.500 BP comparadas con los modelos geofísicos de carga para el mismo período y en el
mismo área geográfica, dan en muchos casos resultados contradictorios.

Con relación a la Península Ibérica, el número de series temporales completas de los registros instrumentales no
permite hacer por el momento predicciones sobre las tendencias del nivel del mar en un pasado reciente y aún menos
para el futuro. Los datos observacionales, geológicos, sugieren tendencias a veces opuestas entre las costas del Norte
y Sur de la Península.

Palabras clave: eustasia, NAO, efecto sterico, glacio-hidro-isostasia.

Abstract: This paper presents a synthesis of the relationships between climate and sea level changes based on the com-
parison of past and the present Holocene interglacial, particularly those found to be more similar in the orbital para-
meter curves. Our study includes data of changes in the concentration of CO2, and sea-surface temperatures in past and
the present interglacials. A comparison of the possible causes of sea-level changes deduced for a given area from the
observed record of the last 6,500 yr, and from geophysical charge models yields results that are often contradictory.

Concerning the Iberian Peninsula, the available complete time series of instrumental records are inadequate to
draw conclusions about the behaviour of sea level in the recent past and, still less, in the near future. Geological obser-
vations suggest different trends, very often opposing, between the northern and southern coasts of the Iberian
Peninsula.
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1. Introducción

En las últimas décadas existe una gran produc-
ción de artículos en relación con el llamado “cam-
bio global” frase que en general se refiere al calen-
tamiento y su aceleración en el último siglo del
Planeta Tierra. La deducción más inmediata del
efecto de dicho calentamiento, es la posible fusión
de los casquetes de Groenlandia y de la Antártida
en un futuro, y como consecuencia la subida global
del nivel del mar. Sin embargo las investigaciones
que hasta ahora se han realizado comparando
situaciones similares a las del presente interglacial
Holoceno, así como los diferentes modelos utiliza-
dos con el fin de predecir los futuros escenarios cli-
máticos y del nivel del mar, aún presentan numero-
sas incertidumbres debido a la complejidad del
funcionamiento del sistema climático, lo que impi-
de incluso el poder determinar hasta qué grado la
actividad humana está alterando el clima, o si este
cambio es de origen natural. 

En este trabajo se ha hecho una síntesis sobre
las investigaciones que con relación al clima, parti-
cularmente de aquellas más directamente conecta-
das con los cambios del nivel del mar. Destacando
aquellos aspectos que más concretamente afectan
al caso de Iberia.

2. Interglaciares análogos al Presente

Los primeros ensayos para predecir el clima
futuro sugerían que el máximo del próximo glaciar
sería inminente (Kukla et al., 1972) dado que la
duración de los dos interglaciares precedentes se
suponía de unos 10 Ka, que era el lapso temporal
que ya había transcurrido del presente interglacial
Holoceno. Los análisis posteriores particularmente
a partir de los sondeos de hielo de Groenlandia
(GRIP Members, 1993; Dansgaard et al., 1993
demostraron que la duración del óptimo del Ultimo
Interglacial, Oxigen Isotope Stage (OIS) 5e, había
sido prácticamente el doble (130-110 Ka), y que
importantes cambios climáticos habían tenido
lugar durante este período. El posterior sondeo de
Vostok en la Antártida consiguió obtener un regis-
tro más amplio que cubría los últimos 420 Ka (Petit
et al., 1999). Con este registro se confirmaba el

ciclo orbital de 100 Ka que rige las recientes gla-
ciaciones más extremas.

La investigación sobre análogos del pasado es
un tema imprescindible para un mejor conocimien-
to de la variabilidad climática natural y poder dis-
tinguir entre ésta y la inducida por el hombre. Estos
análogos podrían entonces ser utilizados para pre-
decir futuros cambios climáticos y valorar las posi-
bles consecuencias de la actividad humana.

Existe un consenso general en cuanto a que el
clima está fuertemente condicionado por cambios
en la insolación (radiación solar que llega a la parte
alta de la atmósfera) aunque la concentración
atmosférica de CO2 juega también un papel muy
importante. Teniendo en cuenta los valores de la
insolación (Fig. 1), el interglacial correspondiente
al OIS 11 (~420-360 Ka) ó MIS 11 (Marine Isotope
Stage) es el análogo más reciente al Holoceno, y en
particular el período comprendido entre 405 y 340
Ka BP (Loutre y Berger, 2003).

La insolación en todas las latitudes y a lo largo
del año, está estrechamente regulada por la
Precesión. Durante el MIS 11 la Excentricidad fue
muy pequeña y dado que la Precesión climática es
modulada en amplitud por la Excentricidad, resul-

Figura 1. Valores de la insolación a 65º Latitud N, junio.
Comparación durante intervalos de tres interglaciares: 405-340
Ka BP(MIS 11), 130-65 Ka BP(MIS 5, Último Interglacial) y

entre 5 Ka BPy 60 Ka AP(según Loutre y Berger, 2003). 
Figure 1. Mid-month June insolation at 65º N compared

for three interglacial intervals: 405-340 Ka BP(MIS 11) 130-
65 Ka BP(MIS 5) and 5 Ka BPto 60 Ka AP(target interval)

(after Loutre and Berger, 2003).
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ta que la amplitud de las variaciones de la
Precesión, así como las de Insolación son también
pequeñas. Esta gran similitud orbital entre el MIS
11 y el futuro debe estar relacionada (Loutre, 2003)
con el mínimo de Excentricidad en el ciclo de 400
Ka que se dio a los 370 Ka y que se registrará de
nuevo a los ~30 Ka AP.

Con relación al CO2, se sabe que durante las
transiciones de un período glaciar hacia un inter-
glaciar, la concentración de CO2 atmosférico sube
desde 180 a 280-300 ppmv. El descenso de la con-
centración es más lento que el incremento cuando
se va hacia períodos glaciares. El ciclo de 100 Ka
domina los registros del CO2. Durante el MIS 11 la
concentración de CO2 se mantuvo por encima de
275 ppmv desde 414 Ka (parte más antigua del
Sondeo de Vostok) hasta los 379 Ka BP, decrecien-
do posteriormente de forma gradual hasta los valo-
res mínimos de 188 ppmv que se alcanzaron a los
352 Ka BP, cuando se entró en el máximo glaciar
siguiente (MIS 10). 

Actualmente vivimos en un período con una
configuración astronómica (Loutre y Berger, 2003)
con amplitudes muy pequeñas que se mantendrá
como mínimo hasta dentro de 50 Ka (Fig. 1). Por
consiguiente, la concentración futura de los “gases
invernadero” puede jugar un papel importante,
posiblemente reforzado por el aumento de estos
gases debido a la actividad humana. Los modelos
de simulación llevados a cabo teniendo en cuenta
la contribución adicional de los combustibles fósi-
les a la concentración natural de CO2, muestran que
este “calentamiento global” podría conducir a la
fusión del casquete de Groenlandia en pocos mile-
nios (Loutre y Berger, 2000). En cualquier caso se
necesita para entrar en un período glaciar que la
concentración de CO2 y la insolación actúen con-
juntamente, en fase, hacia un enfriamiento, es decir
descenso de la concentración de CO2 y de los valo-
res de insolación. Sin embargo, los datos sugieren
que ambos factores están actuando en antifase, de
hecho la insolación ha estado decreciendo desde
los 11 Ka BP, mientras que los valores de la con-
centración de CO2 se mantuvieron por encima de
260 ppmv, con una tendencia general al aumento
en los últimos 8000 años.

Existe gran controversia sobre el origen antro-
pogénico o natural en las tendencias de los altos
valores, de CO2 y CH4, que se observan durante el

Holoceno. Ruddiman en un reciente trabajo (2005),
cuando compara datos del MIS 11, del registro de
Vostok, con el MIS 1 (Holoceno), señala que duran-
te los últimos milenios, los niveles de CO2 y CH4
(Fig. 2) deberían haber bajado, el clima debería
haberse enfriado, y los casquetes comenzado a cre-
c e r. La falta de estos cambios puede ser explicada
por una temprana intervención antropogénica que
incluiría tanto las emisiones directas de los “gases
invernadero” como las indirectas producidas por
retroalimentaciones (feedbacks) del sistema climá-
tico que resultaron de las emisiones directas.

El registro actual más completo de las variacio-
nes en la concentración del CO2 atmosférico se ha

Figura 2. Concentraciones observadas del aumento de
CH4 (Blunier et al., 1995) y del CO2 (Indermuhle et al., 1999)

comparadas con las predicciones del descenso natural de las
concentraciones de dichos gases según la hipótesis de la

influencia antrópica de Ruddiman, 2003 (según Ruddiman,
2005).

Figure 2. Observed late-Holocene increases in concentra -
tions of (a) CH4 (Blunier et al., 1995) and (b) CO2

(Indermuhle et al., 1999) compared to predicted natural decre -
ases from the early anthropogenic hypothesis (Ruddiman,

2003). The estimated sizes of the anthropogenic CH4 and CO2
anomalies are the differences between the observed and the

predicted trends (after Ruddiman, 2005).



obtenido a partir del sondeo de hielo, Domo
Concordia, en la Antártida, que cubre los últimos
650 Ka, completando el de Vostok, particularmen-
te en la parte más antigua de éste correspondiente
al MIS 11. Los datos sugieren (Brook, 2005), que
este interglacial no fue el único con larga duración,
sino que esta fue similar a la de los interglaciares
MIS 13 y MIS 15. El análisis de la concentración
de CO2 del tramo correspondiente a los 390-650 Ka
(Siegenthaler et al., 2005), demuestra que durante
el paso del glacial MIS 16 al interglacial MIS 15, la
concentración de CO2 subió 35 ppmv en 2 Ka; y
que posteriormente se produjo una segunda subida
de 20 ppmv en 5 Ka. Por consiguiente, el aumento
de la concentración de CO2 durante el Holoceno en
los últimos 8 Ka no es una tendencia anómala del
presente interglacial, tal como fue postulado por
Ruddiman (2003), sino que por el contrario, este
aumento se debe probablemente a una respuesta
del ciclo del carbono a grandes cambios en la bio-
masa.

Con relación al nivel del mar los datos deducidos
a partir de los registros morfosedimentarios que
marcan las paleolíneas de costa, sugieren una posi-
ción del nivel del mar de 10-20 m por encima del
nivel medio actual durante el MIS 11 (Bowen, 1999;
Hearty et al., 1999; Murray-Wallace et al., 2001).
Los datos obtenidos en la costa española (Zazo et al.,
2003) señalan también que el nivel del mar durante
este período fue más alto que durante los interg l a-
ciares anteriores, con una duración también mayor, y
con una fauna que denota su carácter más cálido.

Los datos arriba mencionados en particular en
lo que se refiere a los 10-20 m de subida del nivel
del mar, son aún objeto de debate, debido funda-
mentalmente a que los métodos de datación para
estas cronologías, son aún inexistentes o están en el
límite de fiabilidad; en cualquier caso una columna
de agua de tal envergadura, implicaría el deshielo
completo de Groenlandia y gran parte de la
Antártida, lo cual iría en contra de lo hasta ahora
asumido sobre el crecimiento y decrecimiento de
los casquetes según los modelos establecidos.

4. El clima del Holoceno

Los registros paleoclimáticos recientes del
período Holoceno, en los sondeos de hielo y mari-
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nos del Atlántico Norte han demostrado que, si
bien el clima ha sido mucho más estable que el
correspondiente al período glaciar anterior, el cáli-
do clima holoceno ha estado interrumpido por
varios eventos fríos, conocidos como “eventos
Bond”, que se han sucedido con una recurrencia de
aproximadamente 1500 ± 500 años (Bond et al.,
1997). El más reciente de estos eventos es el que se
conoce como “la pequeña edad del hielo”, entre
1300 y 1870 AD, cuando los glaciares de
Escandinavia alcanzaron su mayor extensión,
desde 9000 BP. Cambios (descensos) en la tempe-
ratura superficial del agua del mar (SST) han sido
detectados en el Mediterráneo occidental (Cacho et
al., 2001) y en las costas atlánticas subtropicales de
África (deMenocal et al., 2000), coetáneos con los
del Atlántico Norte, sugiriendo que estos eventos
tienen una influencia a nivel de Hemisferio.

4.1. Temperatura Superficial del agua del mar

El registro de las temperaturas superficiales del
agua del mar (SST) durante el Holoceno usando el
método de alkenonas en combinación con los aná-
lisis de simulación AOGCM (Atmosphere-Ocean
General Circulation Model) muestra (Kim et al.,
2004) a escala de cuenca, un calentamiento en el
Pacífico Norte y un enfriamiento en la región Nor-
Atlántica en los últimos 7000 años. En el dominio
del Atlántico Norte el patrón espacial de las tempe-
raturas superficiales del mar se ajusta bien con el
patrón moderno de la NAO (Oscilación del
Atlántico Norte) y la asociada SST: variaciones de
las SST en el dominio del Atlántico Nor-oriental
presentan tendencias opuestas con las del
Mediterráneo Occidental y el Norte del mar Rojo
(Fig. 3).

Los patrones del calentamiento del océano en
los últimos 40 años (Barnett et al., 2005) no pueden
ser explicados por una variabilidad natural, pero en
cambio se ajustan bien con los modelos AOGCM
de predicciones climáticas en los que se incluye la
actividad humana (Fig. 4).

El calentamiento o enfriamiento de la parte
superior de los océanos debido a los cambios en la
temperatura del aire dará origen a una expansión o
contracción de las masas de agua, el llamado efec-
to sterico (sin tener en cuenta la salinidad) lo que
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dará origen a cambios en el nivel del mar, sin cam-
bios en la masa total. 

5. Los cambios del nivel del mar: su origen

El término Eustasia ha sido usado, por tradi-
ción, hasta mediados del siglo XX, para denominar
los cambios del nivel del mar, siendo considerados
como globales, del mismo signo, y simultáneos. En
1986, Mörner propuso la redefinición del término
Eustasia como “cambios en el nivel del océano,
independientemente de las causas”; proponiendo
cinco factores fundamentales que dirigen los cam-
bios del nivel de los océanos: (1) cambios en el
volumen de agua debido al desarrollo de masas de

hielo (Glacioeustasia), (2) cambios en el volumen
de la cuenca debido a movimientos tectónicos
(Tectonoeustasia), (3) cambios en el relieve del
Geoide (Eustasia geoidal), (4) cambios en la super-
ficie topográfica del mar (cambios dinámicos)
como respuestas a cambios en la intensidad-volu-
men de las mayores corrientes oceánicas superfi-
ciales, tal como ocurre con la corriente del Golfo
que origina un relieve que puede llegar a los 5 m;
El Niño, que de E-O en el Pacífico central produce
desniveles positivos y negativos del orden de unos
0.3 m, y (5) cambios decadales en la tasa de
Rotación de la Tierra, (Eustasia Rotacional) lo que
tiene un potencial para redistribuir masas de agua
oceánica subiendo y bajando el nivel del mar regio-
nal del orden de 1.0 a 0.1 m, esto es lo que se pro-
duce durante los “Eventos super-ENSO”.

Figure 3. (a) Datos (círculos) y tendencias lineales de la reconstrucción de la SSTmediante el método de alkenonas. La magni-
tud de los cambios de la SST en los últimos 7000 años (ºC/ 7 Ka) está indicada en la esquina superior izquierda junto con el coefi-
ciente de correlación, r; el número de sondeo aparece en la esquina inferior derecha. (b) Distribución espacial de la magnitud del

cambio de la SST(ºC/ 7 Ka) tal como aparece en (a) (según Kim et al., 2004).
Figure 3. (a) Data points (open circles) and linear trends of alkenone SST reconstructions from the North Atlantic realm. The

magnitudes of SSTchange over the last 7000 years (ºC/ 7 Ka) are indicated in the upper left corner and the core names are given
in the lower right corner of each panel; r is the correlation coefficient. (b) The spatial distribution of the magnitude of SSTchange

(ºC/ 7 Ka) as shown in (a) (after Kim et al., 2004).



5.1. Reconstrucción y Predicción

En los últimos 21.000 años la posición del nivel
del mar, media global, se situó a unos -120 m
durante el máximo del Ultimo Glacial (Fig. 5), a
partir de ese momento el nivel del mar comienza a
subir de forma discontinua hasta alcanzar el nivel
actual, es lo que conocemos como la Transgresión
Flandriense. Esta tendencia general a la subida es
de tipo global y el principal componente que la
produce es el Glacioeustático. A partir de los ~6000
14C a. BP, este componente cesó y la situación cam-
bió de tal forma que los cambios del nivel del mar
desde entonces se deben fundamentalmente a la
redistribución de masas de agua en el océano vía
corrientes superficiales. Dentro de la dinámica de
un Interglacial en relación con el nivel del mar, la
parte transgresiva del mismo se habría terminado
hacia los 6000 14C a. BP, comenzando a partir de
entonces la fase de “highstand” (alto nivel del mar)
en el que en la actualidad nos encontramos.

Debido precisamente a la redistribución de las
masas de agua, además de otros factores regiona-

les-locales tal como la situación geográfica con
relación a los primitivos casquetes de hielo, la posi-
ción del nivel del mar actual o nivel cero, ha sido
diacrónica a lo largo de las costas del globo, tal
como ocurrió en los períodos Interglaciares pre-
vios.

5.2. Los modelos geofísicos de carga frente a los
datos de observación

La utilidad de los modelos isostáticos globales
es generalmente reconocida para la obtención de
una primera aproximación de la historia del nivel
del mar en áreas donde la observación directa no
esté disponible. Los modelos de predicción
(Peltier, 1998; Lambeck, 1996) cuya asunción bási-
ca es, que la carga y descarga debido al crecimien-
to y fusión de los casquetes de hielo generan un
ajuste isostático global de las costas y del fondo
oceánico alrededor del globo, lo cual solo sería
posible si la Tierra tuviese a lo largo del manto un
perfil de viscosidad lineal (Mörner, 2005), presen-
tan varios problemas. Datos en Fenoscandia y áreas
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Figura 4. El panel de la izquierda muestra la media (triángulos) y el rango (rayado) del modelo climático reproduciendo la
variabilidad del clima natural en cientos de años, sin incluir el efecto humano. El panel de la derecha muestra la variabilidad en un
modelo climático en el que se incluye la historia completa de las emisiones de “gases invernadero” debido a la actividad humana

(rayado y puntos). Los puntos son las medias de los cambios de temperatura en el Atlántico Norte en los últimos 40 años. Las
aguas superficiales del océano son las que más se han calentado, cerca de 0,25º C (según Barnett et al., 2004).

Figure 4. The panel on the left shows the average (triangles) and range (hatching) of climate models reproducing natural cli -
mate variability over hundreds of years without inclusion of the human effect. The panel on the right shows the variability of a cli -
mate model run with the full history of human input of greenhouse gases (hatching and dots); the big dots in each panel are avera -
ges over the North Atlantic of changes in ocean temperature over the past 40 years. The surface on the right is a far better match

to the observations than the panel on the left and excellent evidence of human influence on climate (after Barnett et al., 2005).



Cambio climático y nivel del mar: la Península Ibérica en el contexto global 121

próximas apoyan solo un modelo de carga regional
donde la carga y descarga fue completamente com-
pensada por un flujo horizontal regional debido a la
existencia de un canal de baja viscosidad astenos-
férica (Fjeldskaar y Gathles, 1991).

Las predicciones sobre los cambios del nivel
del mar a partir de estos modelos han sido la base
de los valores publicados por los informes del
IPCC (International Panel on Climate Change). Sin
embargo, el potencial de las predicciones a partir
de los modelos, no debe ser sobrestimado, dado
que estos no representen la realidad sino tan solo
aproximaciones basadas en asunciones simplistas
en contraposición a los datos más precisos que
ofrecen los trabajos de campo (Pirazzoli, 2004).

Como ejemplo de lo anteriormente señalado en
el área del Mediterráneo, Pirazzoli (2004) comparó
la historia del nivel del mar durante el Holoceno

superior (últimos 6000 14C a. BP) en ocho costas
con diferente comportamiento tectónico, con las
predicciones del nivel del mar deducidas en las
mismas áreas según los modelos geofísicos de
carga. El área del Mediterráneo fue elegida por su
posición intermedia entre las “ice-margin sites”
(localidades en el margen de los hielos) y las “far
field sites” (localidades alejadas de los hielos) en
relación a los antiguos casquetes, y porque hay un
desacuerdo entre modelizadores sobre la situación
del Mediterráneo con respecto al abombamiento
periférico (fuera o dentro) que se produce alrede-
dor de la margen de los hielos, que tiende a depri-
mirse durante el período tardío Glacial y
Postglacial.

Según el modelo geofísico de carga (Lambeck,
2002) la mayor parte de la Cuenca del
Mediterráneo estaría sometida a una subsidencia de
origen glacio-isostático. En contraposición, el
modelo de Peltier (1987) señala que la región
mediterránea está suficientemente alejada del cen-
tro de la deglaciación del NO de Europa como para
ser afectada, o en muy poca medida, por el colapso
del abombamiento que se produce alrededor del
primitivo casquete de Fenoscandia.

El método aplicado por Pirazzoli (2004), coin-
cidente con el que se usa para deducir posiciones
del nivel del mar en los trabajos de campo; consis-
te en que cuando existe un testigo (sedimentológi-
co, biológico) bien datado que evidencia la exis-
tencia en esa zona de un nivel del mar diferente del
actual, la interpretación de las posibles causas del
desplazamiento vertical implica la consideración al
menos de los principales factores que potencial-
mente pueden haber contribuido a dicha posición,
utilizando la ecuación del nivel del mar
ps=eu+te+gi+hi, donde ps es la elevación de la
antigua línea de costa, eu la posición eustática, te el
componente tectónico (excluido el isostático), gi el
componente glacio-isostático, y hi el componente
hidro-isostático. En este caso no se han tenido en
consideración otros componentes tales como los
efectos hidrodinámicos, cambios en la densidad del
agua u otros efectos locales del clima, por ser con-
siderados de menor importancia.

El factor eustático, puede considerarse elimina-
do dado el general consenso que existe en cuanto a
que los cambios han sido prácticamente nulos
desde la desaparición del último casquete de

Figura 5. Tiempo estimado por el Grupo de Trabajo EPI-
LOG dentro del Programa IMAGES (International Marine
Global Change Studies) para el intervalo del máximo del

Último Glacial según el nivel relativo del mar, a partir de los
datos de los arrecifes de coral (línea gris), y de los sondeos de
los sedimentos costeros (círculos). La línea negra muestra la

curva teórica según la aportación debida a la desintegración de
los hielos de la Antártida, Oeste del Hemisferio Norte y

Europa (según Schneider et al., 2000).
Figure 5. EPILOG consensus on the Last Ice Age time

slice according to the maximum in relative lowering of eustatic
sea level (grey line) indicated by coral reef and coastal sedi -
ment core data (circles). Also shown is a theoretical sea level
curve (black dashed time) constructed by considering disinte -

gration of nominal ice distribution for Antarctica, Western
Northern Hemisphere, and Europe (modified from Fleming et

al., 1998) (after Schneider et al., 2000).



Laurentia, hacia los 6000 14C a. BP. En lo que se
refiere al factor tectónico, se toma como referencia
la posición actual de los testigos del nivel del mar
durante el pico del Último Interglacial (ligeramen-
te superior al actual, entre los +2 y +5 m a los
125.000 años, según los datos de las áreas conside-
radas estables: Stirling et al., 1995, Muhs et al.,
2002), se asume una tendencia tectónica (elevación
o subsidencia) constante. Dependiendo de la tasa
tectónica, en muchas costas este factor no influye
en los datos que se obtengan en la reconstrucción
del nivel del mar durante el Holoceno superior. En
cuanto al componente glacio-isostático, este es
activo esencialmente en regiones que rodean los
antiguos casquetes, donde el peso del hielo produ-
ce un anillo de elevación. Durante la deglaciación,
el anillo se colapsa y produce subsidencia. Debido
a la viscosidad de la astenosfera, dicha subsidencia
se supone que continúa actualmente. Por último, el
componente hidro-isostático, se debe al hecho de
que el agua fundida de los casquetes produce una
carga en el fondo del océano, que tiende por consi-
guiente a hundirse. Cerca de la costa, sin embargo,
la tasa de subsidencia es variable, dependiendo de
la profundidad del agua, de la anchura de la plata-
forma y de la topografía local.

Los modelos geofísicos generalmente estiman
los efectos isostáticos causados por la última degla-
ciación con asunciones sobre la historia glaciar
(espesor y distribución de los antiguos casquetes,
duración de la carga de hielo) y sobre los procesos
visco-elásticos de la Tierra (espesor de la litosfera,
perfil sublitosférico, variaciones laterales, y trans-
ferencias internas de masa y presión). Los modelos
isostáticos usan de esta forma una ecuación del
nivel del mar con un mayor número de variables
desconocidas.

Los resultados de campo obtenidos por
Pirazzoli (2004), señalan que los valores indicados
por los modelos sobrevaloran o infravaloran los
datos observacionales, y lo que es más importante,
que no existe prueba alguna, independientemente
del contexto tectónico en el que se sitúan las costas
analizadas, de un aporte de agua adicional al océa-
no procedente del casquete de la Antártida, que
según Nakada y Lambeck (1988, 1989) habría
seguido fundiéndose después de 6000 a. BP produ-
ciendo una subida global del nivel del mar de unos
3 m. Según Lambeck (2002) esta subida habría

tenido lugar mayoritariamente entre los 6000 y los
3000 a. BP.

Sin embargo, si bien los modelos presentan
deficiencias, los datos de campo, tampoco están
exentos de estas, particularmente en aquellas áreas
en las que la historia tectónica no es bien conocida
o donde los datos son difíciles de obtener o inter-
pretar. Discrepancias entre los datos de campo y las
predicciones de los modelos, cuando son contrasta-
dos pueden ser de una gran utilidad porque pueden
ayudar a usar asunciones más precisas sobre la his-
toria de la deglaciación, espesor de la litosfera y
viscosidad del manto, y finalmente a obtener pre-
dicciones más reales sobre los cambios del nivel
del mar.

5.3. El nivel del mar pasado reciente y futuro

Según los datos observacionales (estratigráfi-
cos, morfológicos, arqueológicos, biológicos)
junto con los obtenidos de los mareógrafos, el nivel
medio global del mar habría experimentado una
subida del orden de 1.0-1.1 mm/año en el período
1850-1930. Después de 1930-1940, esta subida
parece haberse detenido (Pirazzoli, 1989; Mörner,
2000), hasta mediados los sesenta. Durante los
setenta y los ochenta los datos no son suficiente-
mente definitorios. Es tan solo a partir de la déca-
da de los noventa cuando el desarrollo de la alti-
metría por satélite permite una visión global del
nivel de los océanos.

La primera altimetría por satélite se debe al
Geosat cubriendo de 1986 a 1988, pero dado que la
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Figura 6. Nivel del mar en el Mediterráneo, a partir del
registro del satélite TOPEX/POSEIDON (según Mörner,

2004). 
Figure 6. Sea level changes in mm as recorded by TOP -

PEX/POSEIDON between October 1992 and April 2000 (after
Mörner, 2004).
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precisión técnica no estaba aún bien desarrollada,
resulta muy difícil deducir una tendencia clara en
el nivel del mar. Sin embargo, a partir de las alti-
metrías obtenidas por la misión TOPEX/POSEI-
DON en la década de los noventa, tenemos en la
actualidad una buena cobertura de la media global
de los cambios del nivel del mar.

El registro entre 1992 y 2000 (Fig. 6) puede ser
dividido en tres partes (Mörner, 2004): a) 1993-
1996, con una clara tendencia a la estabilidad, y un
ruido de ±0.5 cm; b) 1997-998 caracterizada por
una gran amplitud de subidas y bajadas que regis-
tran los eventos ENSO de estos años; y c) 1998-
2000 con un registro irregular, en el que no está
clara la tendencia, pero lo más probable es una
subida de unos 0.5 cm/año en 1999-2000. El dato
fundamental que ofrecen los satélites es la ausencia
de una aceleración en la subida del nivel del mar.

Las previsiones sobre el futuro del nivel del
mar para el 2100, son aún contradictorias en cuan-
to al rango de subida, según los datos de los mode-
los de carga esta sería del orden de 18-24 cm; el
informe del IPCC (2001) da la cifra de entre 13 y
68 cm, estableciendo un rango bastante menor que
el que se suponía según el IPCC (1998) de entre
50-95 cm. Por último, según los datos del INQUA
(International Union for Quaternary Science) en
base a los resultados de la Comisión de Líneas de
Costa (1999-2003), la subida sería del orden de 10
cm y como máximo de 20 cm.

6. El registro de la transgresión Holocena en las
costas de Iberia

La secuencia sedimentaria más completa ha
sido obtenida a partir del relleno de estuarios-rías-
deltas (Goy et al., 1996; Cearreta y Murray, 2000;
Freitas et al., 2002; Alonso y Pagés, 2005). En
todos ellos se observa una subida del nivel del mar
que se lleva a cabo con distintas velocidades. El
registro en costa de dicha subida se manifiesta en el
paso de facies fluviales a estuarinas y finalmente a
marinas. La velocidad de subida del nivel mar es
mucho más alta entre los 9500 BPy los 6500-5000
BP, del orden de 6-8 mm/a (Dabrio et al., 2000,
Boski et al., 2002, Lario et al., 2002); a partir de los
6500 BP esta velocidad se reduce hasta un valor
que en general fluctúa entre los 2,6-3 mm/a. 

En general el desarrollo de llanuras mareales y
aluviales, que en muchos casos llevan asociados en
la línea de costa sistemas de flechas litorales, se
produce, salvo casos excepcionales, a partir de los
4000-3000 BP, cuando claramente la fase de acre-
ción desarrollada en los paleovalles evoluciona
hacia la fase de progradación costera.

6.1. Cambios relativos del nivel del mar-clima y
ciclicidades

Los sistemas de flechas litorales que cierran
hacia tierra llanuras mareales, lagunas, etc., consti-
tuyen el sistema emergido más idóneo para el aná-
lisis de las variaciones relativas del nivel del mar.
Los ejemplos mejor estudiados son los de la costa
de Huelva (Zazo et al., 1994; Rodríguez Ramírez et
al., 1996) y la costa de Almería (Zazo et al., 1994;
Goy et al., 2003). El registro morfosedimentario
más completo, corresponde al último caso. Los sis-
temas de flechas están constituidos por crestas de
playa separadas por surcos (Fig. 7 A, B). El análi-
sis cartográfico junto con el sedimentológico per-
mite establecer la posición del nivel relativo del
mar, el tipo de agrupación y morfología de las cres-
tas y surcos. Por último las dataciones de radiocar-
bono junto con los datos históricos y arqueológicos
permiten establecer un cuadro cronológico bien
ajustado.

Tanto en el Atlántico como en el Mediterráneo,
la progradación costera se inicia a partir del máxi-
mo transgresivo (máxima inundación) hacia los
6500 BPcoincidiendo con el “highstand” (nivel del
mar alto), una vez finalizada la fase transgresiva
Flandriense, y el dominio del componente glacio-
isostático en la variación del nivel del mar.

La evolución de la línea de costa a partir de los
~7400 BP(en el caso de Almería) y de los 5000 BP
(en el caso de Huelva) consiste en una serie de
fases progradantes (H) interrumpidas por períodos
(GAPS) de corta duración (300-600 años) que se
producen con una ciclicidad milenial (1400 a 3000
años), caracterizados por un nivel relativo del mar
bajo (centimétrico) y un aumento de la aridez. El
inicio de estos períodos cortos coincide en algunos
casos con los eventos fríos Bond, en especial los de
5900 BP, en el Mediterráneo; 2800 BP en el
Mediterráneo y Atlántico, y 1400 BP en el
Atlántico. En menor medida coinciden con los



eventos fríos detectados en la SST d e l
Mediterráneo Occidental, según los datos de Cacho
et al. (2001).

Cambios en la configuración de las crestas de
playa, han sido observados en el sistema de
Almería (Fig. 7B). Dos modelos han podido ser
diferenciados (Goy et al., 2003): A) crestas de
playa más altas y anchas, surcos mejor marcados,
B) crestas más bajas y estrechas y surcos menos
pronunciados. El primero estaría asociado a perío-
dos menos áridos que el segundo. Los eventos fríos

Bond (2700 BP y 4200 BP), coincidirían con el
paso de la configuración A) a la B). La ciclicidad es
del orden de 2700 años. Cambios a escala secular
también se observan en los sistemas de flechas
reflejándose en períodos erosivos de escasa dura-
ción (años) que se registran en la costa mediterrá-
nea con una ciclicidad de 400 años desde los 3000
BP, y en la costa atlántica con una ciclicidad de 100
años desde los últimos 500 años. Estos episodios se
asocian a subidas relativas del nivel del mar (de
orden centimétrico) y aumento de bajas presiones.
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Figura 7. Fotografías aéreas (A) Sistema de Flecha litoral de Doñana (Huelva) en la desembocadura del Guadalquivir, (B)
Sistema de Flecha litoral de Roquetas (Almería) en la costa oriental del Campo de Dalias.

Figure 7. Aerial photographs of the Doñana-Huelva (A) and Roquetas-Almería (B), Holocene spit barriers.
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Cambios de corto plazo (deceniales) son los que se
observan en la génesis de una cresta de playa y el
surco consecutivo. El tiempo de formación es de
~11,25 años coincidiendo con el ciclo simple de
manchas solares, y la variabilidad del índice de la
NAO. A nivel regional en el área de conexión
Atlántico-Mediterráneo, la dirección e intensifica-
ción de los vientos dominantes, controlados por la
posición de los centros de altas y bajas presiones,
afectando también a la cantidad de flujo de la
corriente Atlántica superficial en el Mediterráneo,
es el factor primordial en los cambios relativos del
nivel del mar.

En la costa de Huelva, el análisis geomorfoló-

gico de los sistemas de flecha de Doñana, y el

Rompido, junto con datos climáticos y oceanográ-

ficos de las últimas cuatro décadas (1956-1996),

evidencia (Rodríguez-Ramírez et al., 2000) la for-

mación de crestas de playa y surcos ligados a la

alternancia de períodos ciclónicos y anticiclónicos.

Esto permite establecer una periodicidad del orden

de 3-7 y 10-12 años, la primera relacionada con la

NAO y la segunda coincidiendo con la actividad de

las manchas solares.

Figura 8. Cambios relativos del nivel del mar-clima y tendencia progradante durante los últimos 7 Ka BP, deducida a partir de
los sistemas de flecha de Roquetas (Almería), según los datos de Goy et al. (2003); y del sistema de flechas de la costa de Huelva

(Zazo et al., en prensa). H = Unidades de Flecha constituidas por crestas y surcos, A/B = Configuración de las crestas y surcos.
Figure 8. Chronostratigraphy of prograding phases. Sea level and climate changes during the last ~ 7 Ka BP, deduced from

Roquetas-Almería spit bar System (based on Goy et al., 2003); and from several spit bar-systems of Huelva coast (Zazo et al., in
press). H, spit bar unit made of n beach crest and swales; A/B morphosedimentary configuration of beach crests and swales.

Relative sea level: Atlantic, discontinuous curve; Mediterranean continuous curve.



6.2. El nivel del mar en las costas de Iberia:
Registros instrumentales

Series temporales del nivel del mar han sido
obtenidas en la costa Norte para los últimos 60
años (Fig. 9) a partir de los registros mareográficos
de las estaciones de Santander, Coruña y Vigo
(Marcos et al., 2004). Las tendencias señalan una
subida del nivel del mar de 2,12 mm/a en
Santander, 2,51 mm/a en Coruña y 2,91 mm/a en
Vigo durante el período 1943-2000. Estas tenden-
cias presentan una media de 1 mm/a más altas que
las observadas en localidades próximas que cubren
la totalidad del último siglo. Esto ha sido interpre-
tado en términos de aceleración en la subida del
nivel del mar durante la segunda mitad del S. XX
con respecto a la primera.

El aumento del calor en el océano ha sido con-
siderado como el mayor responsable de la subida
del nivel del mar, dada la buena correlación entre la
evolución de la Tª media en el Atlántico Norte
(Levitus et al., 2000) y los datos de los mareógra-

fos. Por el contrario, la contribución meteorológica
muestra tendencias negativas en todas las estacio-
nes, es decir que el factor meteorológico (funda-
mentalmente, NAO) actuaría en el sentido de desa-
celerar ligeramente la subida del nivel del mar
debida al efecto sterico.

Las tendencias del nivel del mar obtenidas
(Marcos et al., 2004) para la última década no
implican necesariamente una aceleración de la
subida del nivel del mar; sino que las tendencias
decadales observadas se correlacionan perfecta-
mente con la evolución del índice NAO (invierno),
con una tendencia sobretodo negativa en la última
década.

El desfase (Fig. 9) entre la fuerte subida del
nivel del mar que se produce en los sesenta y la
temperatura (datos medios del Atlántico Norte),
significaría que esta zona se habría calentado antes
que otras regiones del Atlántico Norte. Las diferen-
cias entre las estaciones (en relación al nivel del
mar) se deben a variaciones espaciales en la tem-
peratura del océano.
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Figura 9. Series temporales largas del nivel del mar en la costa Norte española en comparación con la temperatura media del
Atlántico Norte (según Marcos et al., 2004).

Figure 9. Long sea-level time series in the Northern Spain and mean temperature values of the North Atlantic (after Marcos et
al., 2004).
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En el litoral de Lisboa el análisis (Guerra et al.,
2000) de los cambios del nivel del mar en relación
con la variabilidad del índice NAO entre los años
1865-1997, demuestra una correlación negativa
entre ambos; es decir, cuando la NAO presenta
valores negativos a los que van asociados vientos
del Oeste y del Suroeste, el nivel medio del mar es
más alto; mientras que cuando la NAO presenta
valores positivos, los vientos dominantes son los
del Norte y el nivel medio del mar es más bajo.

En la costa Mediterránea los datos de altimetría
por satélite señalan una topografía variable en un
transecto Oeste-Este (Mörner, 2005), estas diferen-
cias del nivel relativo del mar parecen estar contro-
ladas por la mayor o menor entrada de flujo de
agua Atlántica Superficial en el Mediterráneo (Fig.

10), particularmente en la cuenca de Alborán, rela-
cionado a su vez con la mayor o menor intensidad
de los vientos del Oeste y Sur-Oeste; registrándose
mayor flujo cuando en el mar de Alborán se insta-
lan los centros de bajas presiones. Los niveles rela-
tivos altos del mar en el Mediterráneo oriental y
Mar Negro parecen estar en relación con las altas
precipitaciones producidas en los últimos años en
el Este Europeo, por el que discurren los ríos que
posteriormente desembocan en la cuenca
Mediterránea.

Como en los casos anteriores, la variabilidad
del índice NAO parece ser uno de los principales
factores, independientemente del efecto sterico,
que contribuyen en mayor medida a la irregulari-
dad topográfica del nivel relativo del mar.

Figura 10. Reconstrucción de la topografía actual del nivel relativo del mar en el Mediterráneo, a partir de la altimetría por
satélite (según Mörner, 2005).

Figure 10. Sea surface Mediterranean topography from the TOPEX/POSEIDON satellite (after Mörner, 2005).



7. Conclusiones

Lo expuesto en este trabajo, aunque de una
forma muy resumida, no permite formular conclu-
siones, más bien lo que se deduce del mismo es la
gran incertidumbre que hoy en día tenemos sobre
los cambios climáticos y muy especialmente sobre
la influencia del hombre en los mismos.

Resulta evidente que el planeta se calienta y
que en gran medida esto es debido al incremento de
emisión de gases invernadero particularmente el
CO2, con una tendencia al aumento desde media-
dos del S. XIX, del orden de 1º C, valor no despre-
ciable si se tiene en cuenta que la diferencia de
temperatura entre la situación interglacial y la gla-
cial es del orden de 5-6º C; pero también conoce-
mos que tanto durante un período glacial como en
un interglacial ha habido cambios climáticos muy
abruptos que se han dado en una escala temporal
muy pequeña, de muy pocos decenios, y que no
pueden ser debidos a variaciones en los parámetros
orbitales que causan cambios en la insolación, sino
que hay otros procesos atmosféricos, oceánicos,
etc. que interactúan formando una cadena de meca-
nismos de retroalimentación en la que una pequeña
alteración puede dar origen a un cambio global.

Con relación al nivel del mar, no existe una
relación directa entre el aumento de temperatura y
el nivel del mar. Los datos que se tienen actual-
mente sugieren que no existe una aceleración en la
subida del nivel del mar, tal como ocurre con la
temperatura. Por otra parte, las diferencias topo-
gráficas del nivel del mar a lo largo del globo son
debidas fundamentalmente, desde hace ~6500 BP,
a la distribución diferencial de las masas de agua
oceánica vía corrientes superficiales. A nivel regio-
nal las diferentes tendencias de ascenso o descenso
del nivel del mar se deben fundamentalmente a los
efectos del rebote glacio-hidro-isostático, depen-
diendo de la situación (distancia) de una determi-
nada costa con relación a los antiguos casquetes; y
a factores más locales de tipo climático.

En el caso de Iberia, la tendencia del nivel del
mar en las costas del Norte de la Península es
ascendente, según los datos observacionales (geo-
lógicos) y mareográficos de las últimas décadas.
Por el contrario en la costa del Sur y Sureste
Peninsular la tendencia es al descenso o estabilidad
tal como lo demuestra la continuación de la pro-

gradación costera. El hecho de que haya muchos
sectores de la costa que en la actualidad se encuen-
tren bajo una fuerte erosión, no implica necesaria-
mente que el nivel del mar esté subiendo, la falta de
aporte sedimentario y las infraestructuras creadas
por el hombre a lo largo de la misma, son las cau-
sas fundamentales del retroceso costero. En cual-
quier caso los cambios en el nivel relativo del mar
están directamente influenciados por las variacio-
nes del índice NAO.
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