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2.- Hidrodinamica Cosera

En este capitulo se hace una revision y descripcion de algunos de los procesos fisicos
hidrodinamicos, inducidos por la rotura del olegje, més relevantes en la dindamica de la
zona cercana ala costa.

2.1.- Introduccion

El término zona costera describe el area del litoral, incluyendo las dunas costeras y la
topografia del fondo hasta una profundidad tal que eventualmente se ve afectada por la
accion del olege. Las costas arenosas son adtamente dinamicas y sSus rasgos
morfol 6gicos evolucionan continuamente en respuesta a las condiciones cambiantes del
mar. La descripcion de la zona costera incluye una amplia variedad de términos, que se
ilustran en lafigura 2.1.
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Figura 2.1.- llustracion de laterminologia en uso para describir las partes de la
zonacostera (Raudkivi, 1990).

La causa del estado dinamico de la costa es la concentracion de la energia del olegje en
una zona relativamente estrecha. Aqui la energia del olegje, que es funcion de su altura,
se transforma en energia turbulenta, que luego se disipa. De aqui que cuando olegje de
tormenta se propaga hacia la costa, la cantidad de energia que se disipa en la zona
cercana a la costa puede ser enorme.

Una playa puede sufrir erosion o acrecion y por consiguiente la formacién o
desaparicion de uno o varios elementos fisiograficos. Muchos de estos cambios pueden
ser pequeiios y pasar desapercibidos, en cambio pueden ser un problema si son muy
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grandes. Todos los cambios deben ser referenciados a una escala de tiempo. Una playa
puede tener una tendencia general a crecer 0 a erosionarse a establecerse un perfil de
equilibrio. Se habla entonces de cambios a largo plazo. De la misma manera, puede
haber cambios a corto plazo, por gemplo, una playa puede cambiar de aspecto
drasticamente durante una tormenta 'y ser gradualmente recuperada por las condiciones
de olegje subsecuentes. Los cambios temporales en una playa estable son parte de un
equilibrio dindmico. Las oscilaciones a corto término en una playa pueden ser de hasta
+ 30 m en unos cuantos meses. Estos son los Ilamados cambios a escala de tiempo
humana, mientras que los cambios a escalas de tiempo geol dgicas pueden ser del orden
de 10,000 afios. Ademas de las escalas temporales, los cambios deben de ser
contemplados y analizados también desde una escala espacial.

Comunmente se acepta que existen perfiles de equilibrio para condiciones extremas de
la accidén del olegje. Estos perfiles se consideran estacionales. El perfil de verano
(deposiciona o reflgante) se forma bgo condiciones de olegje que en genera es de
pequefia atura y de relativamente largo periodo y que provoca que la arena se acumule
por encima del nivel medio del mar, procedente del pie del perfil, formando una berma
gue a su vez provoca la reflexion del olegje. Por otra parte, esta € perfil de invierno
(erosivo o disipativo) que se forma bajo condiciones de olegje incidente de gran aturay
periodo relativamente corto y provoca que € perfil inicial se erosione transportando
arena de la zona media del perfil, acumulandola por debgjo del nivel medio del mar,
formando una 0 més barras, que a su vez provocan larotura de las olas antes de llegar a
la playa reduciendo su accion erosiva. Ambos tipos de perfiles son formas de equilibrio
del lecho arenoso bgjo la accion de un determinado tren de ondas, que dependiendo de
su altura o periodo, alcanzaran distintos perfiles de equilibrio.

Cuando las fuerzas que afectan la geometria de una playa cambian, esta responde a
dichos cambios tratando de restaurar e equilibrio. Estas fuerzas son debidas
principalmente a la accion del olegje y las corrientes inducidas por su rotura, aunque no
se debe restar importancia a las acciones del hombre, como la construccion de
estructuras que impiden la llegada de materia continental a los sistemas costeros (presas
y embalses) generando un déficit en e balance del material sedimentario o distintos
tipos de estructuras costeras (espigones, rompeolas, etc.) que afectan la dinamicallitoral .

De aqui parece bastante claro que existe una plena justificacion en la accion de los
factores hidrodindmicos como los responsables directos de los cambios en las playas,
cuya importancia se ha mencionado antes.

Los procesos fisicos que afectan y reforman la geometria de la zona costera se ilustran
esguematicamente en la figura 2.2. La conservacion y proteccion de una playa pasa por
el entendimiento de los procesos fisicos en la zona costera. Estos procesos incluyen un
grupo de los mas conmplejos problemas hidrodindmicos, tales como la prediccion del
olegje, corrientes y velocidades orbitales, la distribucion espacial de la energia del
olegje, etc. Por gjemplo, la diferencia esencial en el transporte de sedimentos debido a la
acciéon del olegje y aguel generado por corrientes unidireccionales radica solo en €
mecanismo de inicio del movimiento. En € caso de una corriente pura, €lla sola debe de
poner en suspension a sedimento y transportarlo, mientras que en € caso del olegje, €
sedimento entra en suspension por los movimientos orbitales del olegje (que tienen una
mayor tensién de corte en e fondo que las corrientes longitudinales a la costa) y este
sedimento en suspension puede ser facilmente transportado por una corriente, por débil
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gue sea. Sin embargo, la descripcion analitica de los procesos del movimiento de
sedimento bajo la accion del olegje es bastante mas dificil debido a la naturaleza
periddica de las fuerzas de los fluidos y la variabilidad espacial y tempora del
movimiento y direccién del olegje.
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Figura 2.2.- Factores involucrados en | 0s procesos costeros.

Es particularmente importante recalcar que € transporte de sedimentos y |os procesos

costeros no pueden tratarse separadamente de las condiciones hidrodinamicas locales,
ya que estan indisolublemente ligados a bs mismas. Debido a la gran dificultad de la
hidrodinamica, hay unatendencia a “olvidarla’ y hablar Gnicamente del movimiento del
sedimento. La interfase agua - tierra es ademas una zona muy importante desde el punto
de vista recreativo, estético y ambiental. La complejidad del sistema hace necesario €l
entendimiento de la fisica de los procesos que moldean la linea de la costay que causan
gue e sedimento se acumule 0 se erosione. El tema es muy amplio y sobre e mismo
existe una vasta literatura. El objetivo aqui es introducir los aspectos bésicos de la
hidrodinamica, movimiento de sedimento y procesos costeros. NO se mencionan otros
aspectos tales como los bioldgicos, los quimicos o los ambientales.

2.2.- Rotura del oleaje

El olegje adquiere su energia del viento que sopla sobre la superficie del mar. En
especial, los vientos asociados a las tormentas pueden generar trenes de olas muy
grandes que viagjen por cientos de kilometros hasta alcanzar la linea de orilla. Esta
energia (adquirida a través de grandes extensiones de mar) se disipa en un &rea
relativamente estrecha de la zona costera: la zona de rompientes o zona de surf. La
mayor parte de la energia del olegje se disipa cuando este rompe. Esta es, por mucho, la
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més importante de las aportaciones de energia en la zona costera y la responsable de la
generacion de varios fendmenos fisicos en la zona de rompientes. generacion de
turbulencia, aumento del nivel medio del mar (setup), de oscilaciones infragravitatorias
(por gemplo en forma de ondas de borde arapadas en |la cara de la playa) y corrientes
en la zona cercana ala costa, asi como del transporte de sedimentos y de los cambios en
la morfologia de las playas. Es importante mencionar que las ondas de borde pueden
afectar directamente los patrones de rrientesy run-up en la cara de la playa, 1o que
tiene efectos importantes y visibles en la formacion de topografia ritmica, como se
discutird més adel ante.

2.2.1.- Criteriosderotura

SanchezArcilla y Lemos (1990), sugieren que existen basicamente dos tipos de
criterios de rotura (para olas en aguas someras e intermedias):

I. Criterios que expresan las condiciones de rotura en funcion de parametros locales
delaolay caracteristicas batimétricas (o pendiente del fondo)

[1. Criterios que especifican la altura de ola en rotura en funcion de las caracteristicas
batmiétricas (pendiente de la playa) y peralte de la ola en aguas profundas (Ho /Lo)

Los criterios tipo | que consideran los parametros locales de la onda, se suelen expresar
por medio de relaciones tipo:

H, 0]
—=fc—=,m=x [2.1]
ho g"b (4]

o bien
H 0
b= me [2.2]
Lb eLb (4]

donde Hp, hy y Lp son respectivamente la atura de ola, la profundidad y la longitud de
onda en rotura, y m es la pendiente del fondo Las expresiones del tipo [2.1]
corresponden a criterios que limitan el indice de rotura, mientras que las del tipo [2.2]
aparecen como criterios que limitan el peralte delaola.

Uno de los criterios mas utilizados para predecir 1os valores en rotura es el criterio de
Miche (1944), que establece que la ola rompe cuando su perate esigua a 1/7, lo que
viene dado por:
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= %tanh(kh) [2.3]

Este criterio no incluye el efecto de la pendiente, por lo que solo es valido para ondas
sobre fondos horizontales (Sierra 'y Lo Presti, 1998). Cuando se alcanza este vaor, la
ola comenzardg, comenzara el proceso de roturay de disipacion (parcial) de la energiay
ocurre cuando la velocidad de las particulas en la cresta de las olas se iguala con la
celeridad de la onda. Un incremento en el peralte aumenta la velocidad de las particulas,
provocando la inestabilidad de la ola. En este caso, larotura del olegje esta asociada con
el dngulo que formala cresta.

Los criterios tipos Il son criterios que, para determinar los parametros del olegje en
rotura, tienen en cuenta las condiciones batimétricas y las caracteristicas del olegje en
aguas profundas. En genera tienen la forma:

—_— = - [2.4]
Ho groﬂ
0
H o
To = Ame ?i 2 [2.5]
h, ébo g

donde Ho y Lo son laaturay longitud del olegje en aguas profundas. Los coeficiertes A,
By C son parametros variables en funcion de la propia pendiente.

El criterio basico que establece el limite de estabilidad del olegje es que lavelocidad de
las particulas de agua en la cresta de la ola acanzan y exceden la velocidad de la ola.
Mitchell (1893) muestra que en aguas profundas, este limite esta dado por la pendiente

del olegie H/L=0.142 y Miche (1944) derivé que el limite de estabilidad para olas
progresivas a cuaquier profundidad esté dado por la siguiente expresion:

H & ho
—b =0.142 tanh 92p&+ [2.6]
Lb e Lb (%]

Para el caso de una onda solitaria, esta se hara inestable y rompera cuando se alcance
un valor critico para el pardmetro g, = H,/h, . De cualquier manera, €l vaor preciso del

parametro de rotura es inexacto pues varia de g, = 0.73 a 1.03, aunque se acepta como
un valor razonable:
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g, = =078 [2.7]

hp

El criterio de g = 0.78 es todavia €l criterio méas utilizado en la practica de la ingenieria
de costas, aungue trabajos posteriores que utilizan modelos no linedes (Hunter &
Vanden-Broeck, 1983; Fenton, 1990) sugieren un valor de g= 0.83.

Una utilidad practica para €l uso del pardmetro gamma de rotura es por gemplo en €
andlisis de las transformaciones de la atura de ola conforme se acercan progresivamente
hacia la costa hasta que alcanzan una altura tal que corresponde a valor del parametro
gamma de rotura en un punto con una profundidad critica en € que la ola se hace
inestable y rompe.

Otra aplicacién es por ggemplo en el disefio de estructuras de proteccion costera. En

este caso, la atura de ola de disefio esta limitada por la profundidad frente a la
estructura, ya que las olas que tengan una atura mayor que la permitida por el
parametro gamma de rotura, habran roto més lgjos de la estructura.

Weggel (1972) mostro que el valor del parametro de rotura dependia principalmente de
la pendiente de la playa, tal como se puede observar en la figura 2.3. Para un peralte
dado del olegje, cuanto mayor es € vaor de la pendiente S mayor es el valor del
parametro de rotura (g, = Hu/hp).

Méas recientemente, Kaminsky & Kraus (1993) derivaron una ecuacion empirica
(experimentos de laboratorio) para € parametro gamma de rotura que incluye la
pendiente de la playay el peralte del olegje en aguas profundas:

g, =1.20x)° [2.8]

gue depende del parametro de Iribarren gque ya incluye la pendiente de ka playay €l
peralte del olegje. Kana (1979) definio la rotura tipo plunging para g > 1.1, rompientes
en transicion para 0.93 < g < 1.1 y para rotura tipo spilling para g < 0.93 donde la
profundidad del agua hy la considera a partir del seno de la onda (definicion de onda
solitaria).
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Figura 2.3.- Condicion critica paralarotura del oleaje en aguas someras. El pardmetro deroturag, y ¢
vs. el peralte del olegje Hy/gT? para distintosvalores de |a pendiente mdel fondo (Weggel, 1972).

En aguas profundas, |a rotura viene tiene lugar principalmente en las frecuencias altas
del espectro del olegje, es decir, para las olas més pequefias. Las olas mas grandes del
espectro rara vez alcanzan el estado de mar completamente desarrollado. Una ola de
periodo de 10 s, necesitaria una atura de 22 m antes de alcanzar la pendiente necesaria
de inestabilidad.

A partir de la necesidad de obtener los valores de la atura de ola en rotura a partir de
los valores en aguas profundas, diversos criterios fueron planteados por Munk (1949),
Komar & Gaughan (1972) y Kaminsky & Kraus (1993) entre otros.

2.2.2.- Tipo derompientes

Se acepta que existen tres tipos comunes de rompientes: spilling, plunging y surging
(aunque algunos autores aceptan un tipo de rotura adicional denominada rotura
collapsing). La rotura tipo spilling se da preferentemente en situaciones de olegje
peraltado propagéndose sobre playas con poca pendiente. La cresta de las olas se va
haciendo cada vez més aguda, hasta que se hace inestable y se derrama hacia abajo por
la pendiente frontal de la ola. Estarotura es gradual sobre la zona de rompientes (por lo
gue no se puede hablar exclusivamente de un punto de rotura) y € decaimiento de la
dtura es aproximadamente uniforme. Muy poco de su momentum es reflgjado hacia el
mar.

La rotura tipo plunging ocurre con olas con poco peralte propagandose sobre playas
relativamente inclinadas. La cara frontal de la ola se hace cas vertical, la cresta de la ola
se hace més aguda, curvandose hacia € frente hasta que finalmente se precipita. El
proceso de este tipo de rotura produce una gran turbulencia 'y una gran entrada de aire.
La reduccién de la altura de la ola durante la rotura se produce rapida y drasticamente.
Las olas reformadas son usua mente de menos de una tercera parte de la alturade laola
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en rotura'y suelen romper de nuevo muy cerca de la linea de orilla. Poco del momentum
de dicha ola esreflgjado hacia el mar.

La rompiente tipo surging ocurre en playas con pendientes altas. Este tipo de rotura
comienza a desarrollarse de una forma similar a la rotura tipo plunging, donde su cara
frontal se hace muy vertical, pero con la particularidad de que labase delaolallegaala
playa antes de que se lleve a cabo larotura, por lo que la cresta se colapsay desaparece.
Con este tipo de rompiente, generalmente la zona de surf es muy estrecha y
aproximadamente |a mitad del momentum de las olas es reflgado hacia € mar (ver
figura 2.4). Galvin (1968) identificé la rompiente collapsing, un cuarto tipo que es
intermedia entre la rompiente tipo plunging y surging. (figura 2.5). De hecho, los tipos
de rompiente tienen una gradacion continua, por 1o que en ocasiones es dificil aplicar
las clasificaciones.

En genera, la rompiente tipo spilling tienden a ocurrir en playas con una pendiente
muy suave y con olas muy peraltadas; la rompiente tipo plunging tiende a ocurrir en

playas con una pendiente mayor y olas con perate medio y la rompiente tipo surging
ocurre playas con una pendiente muy pronunciaday olas con poco peralte.

I SPILLING BREAKERS

nearly honizondgl beach

I. PLUNGING BREAKERS

w

If. SURGING BREAKERS

Figura 2.4.- Tipo de rompientes, dependiendo de la pendiente de laplayay el peralte del olegje (Komar,
1998).
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Figura 2.5.- Perfiles de distintos tipos de rompientes obtenidos a partir de fotografias instantéaneas. La
flechaindica el punto inicial delarompiente (Gavin, 1968).

A partir de observaciones de laboratorio, Galvin (1968) encontrO una expresion
empirica de prediccion para e tipo de rompiente, usando dos pardmetros

adimensionales. H,/L,m* o H,/gT?m, donde Ho es la atura de ola en aguas

profundas, Lo la longitud de onda en aguas profundas, H, la dtura de ola en la
rompiente, T es €l periodo y m la pendiente de la playa. Conforme estos parametros
adimensionales crecen, la rompiente se va transformando de surging a plunging a
spilling. Estos pardametros propuestos por Galvin, combinan la pendiente de la playa m

con € peralte del olegje, expresado alternativamente como H,/L, o H, / gT? (yaque
L, L gT?). Posteriormente, Battjes (1974) redefine estos pardmetros en términos del
pardmetro de Iribarren (ecuacion [2.9]) en aguas profundas y en aguas someras.

-_m_
X, = \/E [2.9]
L,
x =1 [2.10]

H

L,

7

Por lo que, de acuerdo a la clasificacion de Galvin (1968) y alaredefinicion de Battjes
(1974), los limites de los tipos de rompiente son:
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Soilling: %X0<0.5 Xp<0.4
Plunging: 0.5<x0<3.3 0.4<x,<2.0
urging: X0>3.3 Xp>2.0

donde xp Xo se refieren a la dtura de la ola en rotura Hy o atura de la ola en aguas
profundas Hp en la expresion de x. Es importante recalcar que estos valores fueron
deducidos a partir de un Unico vaor de la pendiente y con olege generado en
laboratorio. Estudios posteriores de Smith & Kraus (1991) en playas naturales sobre
fondos no uniformes con barras, demostraron que estos rangos variaban y que olas que
en un fondo plano podrian tener una rompiente tipo spilling, en presencia de una barra
podrian tener una rompiente tipo plunging, o que en un fondo plano tendrian una
rompiente tipo plunging, en presencia de una barra podrian tener una rompiente tipo
surging. Otros estudios sobre los tipos de rompientes, llevados a cabo mediante
imégenes de video (Weishar & Byrne, 1978) determinaron gque en playas naturales, los
valores propuestos por Battjes no podian discriminar e tipo de rompiente que habria,
pues hay un espectro bastante amplio de periodos y atuas, por lo que generamente se
observan mezclas y sucesiones poco correlacionadas de los tipos de rompientes. Sin
embargo, los valores propuestos por Battjes (1974) dan, sin duda, una tendencia
perfectamente marcada de la transicion de los tipos de rompiente conforme los valores
de xoy Xp aumentan, pero las condiciones en la naturaleza son mas complejas que las
condiciones controladas del |aboratorio.

2.2.3.- Decaimiento de |la altura del oleaje en la zona de surf

En playas con pendiente alta (reflgjantes), la zona de surf es relativamente estrecha, por
lo que las olas rompen muy cerca del estran En contraste, en playas con menos
pendiente (disipativas), generdmente la zona de surf es més anchay €l olege rompe
lgjos de la cara de la playa. Las olas con rompiente tipo plunging disipan su energia casi
en su totalidad y de forma muy eficiente justo después de la linea de rompientes,
mientras que la tasa de disipacion del olegje con rompiente tipo spilling es menor y lo
hacen en una porcion més ancha de la zora de surf. Asi, los patrones de disipacion de la
energia del olegje en la zona de surf dependen en buena parte del tipo de rompiente y
por lo tanto, de la morfologia del perfil de la playa. Si la pendiente es lo bastante
uniforme, 1o més probable es que haya una disipacion uniforme de la energia del olegje
conforme €l olege cruza la zona de surf, alin cuando haya olas rompiendo a distintas
profundidades. Por e contrario, s e perfil de la playa tiene barras sumergidas, habra
una concentracion de la rompiente del olegje en una zona relativamente estrecha en la
zona de menor profundidad donde se encuentre la cresta de la barra. Una vez que €l
olegje ha roto sobre la barra, se puede reformar en la zona de la seno de la barra que es
maés profunday volver a romper sobre una segunda barra, en el caso de que lahaya, o ya
cercadel estran donde la pendiente se hace, por lo general, més pronunciada.

Los patrones de rotura, €l decaimiento de la atura de ola (energia del olege) y su
disipacion son importantes, ya que pueden ser destructivos para la zona cercana a la
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playay son responsables (el mecanismo impulsor) de las corrientes longitudinales, del
transporte longitudinal y transversal del sedimento en las playas y por lo tanto, de los
cambios en la morfologia de las playas.

En los andlisis de las variaciones de altura alo ancho de la zona de surf, cabe distinguir

S se trata de un olegje mas o menos regular, por gemplo, un swell con un espectro de
banda estrecha, que tiene una altura'y periodo més 0 menos constante. En este caso, es
de esperar que €l oleaje rompa en un punto razonablemente fijo a una profundidad dada
(de acuerdo con el parametro gamma de rotura @,) Yy €l estudio del decaimiento podria
reducirse a seguimiento sistematico de las olas conforme cruzan la zona de surf. En
cambio, s € olege es muy irregular, con un espectro amplio de aturas de ola, las olas
més grandes rompen en aguas mas profundas, mientras que las olas peguefias rompen
cerca de la linea de orilla. Por lo tanto, dentro de la 2na de surf, se pueden observar
igualmente olas que ya han roto y olas que ain estan en €l proceso de transformacion
gue dan lugar alarotura (Thornton & Guza, 1983).

En playas disipativas con poca pendiente, la zona de surf es continua y se puede
suponer un valor constante del parametro gamma de rotura, del orden de g, = 0.78-1.3.
Sin embargo, Thornton & Guza (1983) encuentran valores de g, = 0.42 en la playa de
Torrey Pines 'y que la atura de la ola decae de forma aproximadamente linea con la
profundidad, es decir que la atura de ola en la zona de surf esta limitada por la
profundidad local Hyns = 0.42 h. Por lo tanto, encuentran que todas las olas tienden a
decaer de la misma manera y que las aturas de ola dentro de la zona de surf son
independientes de las alturas de ola en aguas profundas, es decir, estén controladas por
la profundidad local més que por las condiciones de atura de ola en aguas profundas.

Algunas investigaciones enfocadas a estudio del decaimiento de la atura de olay la
dispacién de la energia del olegje se han centrado en larelacion del flujo de energia:

_“(EE“) - D(X) =0 [2.11]

donde Ecn es d flujo de energiay D (x) es la perdida de energia del olegje por unidad
de area por unidad de tiempo. Se han desarrollado diversos modelos para evaluar las
variaciones transversales de la altura de ola en la zona de surf, diferenciandose entre s
en laformaen queevaltan D (x) (Mizuguchi, 1980; Dally, Dean & Darymple, 1985;
Ddly, 1990). De estas investigaciones se desprende que, ain cuando hay algo de
perdida de energia debido ala friccion por fondo, la mayor parte de la energia del olegje
sedisipaen turbulencia al romper € olegje.

Las variaciones de la dtura de ola en la zona de rompientes estan dadan, basicamente,
por la suma de dos efectos contrarios entre si: la disminucion de la altura de ola por
efecto de la disipacién de energiay e aumento debido al efecto del shoaling, que a su
vez se puede ver incrementado por un aumento en la pendiente de la playa.

En genera, las transformaciones dependen de la pendiente de la playa 'y del perate del
olegje (Dally, 1990), aunque la presencia del viento y la reflexion del olegje pueden
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afectar de manera importante los patrones de disipacion del olegje incidente (Dally,
1992).

En particular y como se vera mas adelante, Battjes & Janssen (1978), Thorton y Guza
(1983) y Battjes & Stive (1984) desarrollaron modelos de disipaciéon de energia de
olegje irregular (Que como se menciond anteriormente, puede romper a distintas
profundidades) y de la variacion de las alturas de ola a través de la zona de surf. Con
este analisis se obtiene la altura de ola media cuadrética en cada punto dentro de la zona
de rompientes, y en €l caso de Battjes & Stive (1984), también se obtiene la variacion
del nivel medio debida a la presencia del olegje en rotura (setup).

2.2.4.- Modelos de disipacion de la energia del oleaje.

La transformacién a lo ancho de la zona de rompientes de los parametros de un tren de
olegje irregular ha sido objeto de numerosos estudios y modelos, la gran mayoria de
ellos se basan en € baance de energia del olegje 0 en la ecuacion de la accion del
olegje, aunque mediante aproximaciones (paramétricas o probabilisticas) marcadamente
distintas (Roelvink, 1993).

Los modelos probabilisticos toman la funcion de densidad de probabilidad de las
aturas de ola (y en ocasiones € de los periodos) en un contorno mar adentro, la
proyectan a un nimero discreto de clases de altura de ola (0 periodos) y asume que cada
clase se comporta como un subgrupo periodico que se propaga independientemente de
los otros (debido a que las olas en la zona de rompientes -aguas someras- son no
dispersivas, las olas individuales dentro de un tren de olas aeatorias pueden
comportarse como un tren de olegje regular) (Mizuguchi, 1980, 1982; Mase e |wagaki,
1982; Dally et al., 1984).

Los modelos tipo paramétrico (e.g. Battjes y Jansen, 1978; Thornton & Guza, 1983 y
Battjes & Stive, 1984) describen una determinada forma de distribucion de alturas de
ola rompiendo, cuyos parametros dentro de la zona de rompientes son descritos
localmente y promediados en €l tiempo. La disipaciéon debida a la rotura del olegje se
modela a partir de la analogia entre las olas en rotura 'y los “bores” (satos hidraulicos).
Combinando la distribucién de aturas de ola en rotura 'y la funcion de disipacion se
obtiene la disipacion promediada en funcion de los pardmetros locales del olege. A
partir de la ecuacion del balance de energia del olegje [2.11], dadas unas condiciones de
contorno mar adentro, se pueden calcular estos pardmetros locales del olegje sobre un
perfil arbitrario. En este trabajo solo se han usado model os paramétricos.

Ambos tipos de modelos, después de ser calibrados, se pueden usar para predecir la
transformacion y la distribucion de alturas de ola a lo largo de la 2na de rompientes.
También predicen satisfactoriamente los parametros promediados del olegje como el
tensor de radiacion o € flujo de masa, necesarios para determinar las variaciones del
nivel del mar producidas por la rotura del olegje o el flujo de resaca (ndertow)
asociado al transporte de masa.
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2.2.4.1.- Modelo de Battjes & Janssen (1978)

Este modelo predice cuantitativamente la variacion de la densidad media de energia E
debida a la variacion de aturas de olegje irregular en la zona cercana a la costa mediante
una aproximacion fisicamente solida basada en € balance de energia, que tiene la gran
ventaja de que puede ser aplicada a perfiles que no decrecen monGtonamente, es decir,
perfiles con barra.

Battjes & Janssen (1978) consideran un dominio bidimersional, con las olas incidiendo
normal mente sobre |a costa sobre unas batimétricas rectas, contornos paralelosy con un
perfil cualquiera. En este dominio, calculan la variacion de la densidad de energia media
(E) con ladistanciaalalineade orillaa patir del balance de energia del olegje, definido
(de forma similar ala ecuacion [2.11]) como:

X s b=0 [2.12]

X

donde Px es la componente en la direccion x del flujo de energia medio promediado en
el tiempo por unidad de longitud, X es la coordenada horizontal normal a la linea de
orilla (y referida a nivel medio del agua en reposo) y D es la disipacion de energia
media en el tempo por unidad de area.

A partir de la dependencia del flujo de energiay la disipacion en la densidad de energia
media (E) y otros parametros conocidos como la profundidad loca (h), la frecuencia del

olege (f) la densidad de masa (r) y la gravedad, es posible integrar la ecuacion [2.12]

sujeta a las condiciones iniciales de |la altura de ola incidente, para encontrar E (X) y su
disipacion por unidad de &rea D ().

Para obtener la distribucion de alturas de ola se utilizan las siguientes expresiones:

1- Qb - a_lrms -
|nQb gHmax :

(.)2
2 [2.13]
%)

donde Qy representa la fraccion de olas que en un punto dado estan 0 no rotas en
términos del cociente entre la H,ms presente (que es equivalente ala densidad de energia
media E) y la dtura de ola maxima Hmax Que puede existir en una determinada
profundidad, es decir, Q, = H,,./H,.. - El valor local de Hms (desconocido) se obtiene
integrando la ecuacion [2.12] del balance de energiay disipacion. Laimportancia de Qy
se debe a hecho de que la tasa de disipacién local de energia D es proporcional a Q.

La forma en la que Battjes & Janssen (1978) estiman Hpmax €S mediante € criterio de
Miche (1944) para la méxima atura de olas periddicas.
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H_. » 0.14L tanh(kh) » 0.88k"* tanh(kh) [2.14]

donde k es &l nimero de onda:

Battjes & Janssen (1978) usaron una expresion similar a la de Miche (1944) para
aplicarla a olegje irregular en playas, pero con un cierto grado de libertad para permitir
tomar en consideracion los efectos de la pendiente de la playay de la transformacion de
olegje irregular, de tal manera que en aguas someras, la expresion de Hmax Se dedujeraa
Hmax » g h (donde g es un pardmetro gjustable). Para que € limite de aguas profundas no
se vea influenciado por la pendiente del fondo en la ecuacién, adoptaron la siguiente
expresion:

H_ =088k" tanhgeg—gé [2.15]

2

donde la frecuencia utilizada debe ser valor Unico y representativo, que serd la
frecuencia asociada a periodo representativo Tops.

Battjes & Janssen estimaron la tasa de disipacion de energia de una ola rota en base a
una analogia entre las olas en la zona de rompientes y la disipacién de energia de un
“bore” de lamisma altura (LeMéhauté, 1962), llegando a la expresion:

:%QbTrgHmaf [2.16]

dondea esdeO (1) y f eslafrecuencia mediade lasolas.

Por lo tanto, la combinacion de las ecuaciones [2.13] y [2.16] determina la energia
disipada D en larotura, como una funcién de la altura de olalocal Hyms (0 la densidad de
energia E local). A primera vista, de la ecuacion [2.16], parece que D disminuye a
disminuir Hmax (al decrecer h) pero por lo regular, este no es el caso. Segin Battjes &
Janssen (1978), mientras que un tren de olas irregulares, con peralte bajo o medio esté
en aguas profundas, Q, serd virtuamente cero, y por lo tanto lo serda D. Pero a
aproximarse a la playa donde la profundidad disminuya (de 2 a 3 veces Hyms), Qv Se
incrementa considerablemente, de tal manera que sSu incremento compensa
sobradamente la reduccion de Hmax. De esta manera D termina incrementandose.

En aguas muy someras, Q, ® 1 (salvo para playas con pendiente muy suave), en cuyo
caso, D decrece finalmente en proporcion a Hmay.

De manera smilar, s € tren de olas pasa una barra, € incremento de h y
consecuentemente de Hmax €n la parte interior de la barra provocara una reduccion de Qy
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que contrarresta de sobra e incremento de Hyad, de tal manera que la disipacion puede
volverse virtualmente cero nuevamente en el seno de la barra.

Para poder llevar a cabo la integracion del balance de energia, se calcula € flujo de
energia utilizando teoria lineal:

Px =P = Ecg [2.17]

donde E eslaenergiadel olegjey cg la celeridad de grupo.

Con esto, secierra el sistema de ecuaciones para Hyms Por lo tanto, para un perfil dado,
h(x) y unos parametros dados de olegje y una seleccion adecuada de a y g, se puede
integrar la ecuacion [2.12] para obtener Hyms (X).

Sin embargo, este modelo presenta un problema en los calculos numéricos en las
cercanias de lalinea de orilla (profundidad cero) debida alarelacion Hyms/ Hmax, debido
aque ladistribucion de alturas de ola asumida en el modelo limita la altura de ola media
cuadrética H;ms a valores que no exceden Hmax que a su vez esta limitada por la
profundidad, de manera que surge una incompatibilidad interna.

Esta situacién tiene dos soluciones posibles, € primero es simplemente terminar €l
cdculo cuando la condicion Hyms £ Hmax Se viola por primera vez, o por otra parte,
anadiendo otros mecanismos fisicos de disipacion de energia en la ecuacion del balance
de energia [2.12] que sean predominantes cerca de la linea de orilla 'y de tal peso
especifico que la relacion Hrms/ Hyax £ 1 cuando h ® 0. Battjes & Janssen (1978)
usaron la primera opcién y a partir del punto en que se viola que Hyms £ Hmax, €Nntonces
Hrms = Hmax-

2.2.4.2.- Modelo de Thornton & Guza (1983)

En estudios de campo realizados en la playa de Torrey Pines, Thornton & Guza (1983)
edtudiaron la transformacion de alturas de olege irregular durante e shoaling,
incluyendo olas rompiendo en la zona de surf. El modelo desarrollado por Thornton &
Guza (1983) describe la transformacion de la distribucion de alturas de ola desde una
cierta profundidad hasta la zona de rompientes mediante un modelo conceptual mente
smilar @ modelo de Battjes & Janssen (1978). La diferencia entre e modelo de Battjes
& Janssen (1978) y @ modelo de Thornton & Guza (1983) es la forma (mas redlista)
como éstos describen la transformacion de la funcion de densidad probabilistica de
alturas de ola, asi como la Hins, Y lainclusion de la friccion con € fondo en la funcion
de disipacion. Para batimétricas rectas y paraelas, e balance del flujo medio de energia,

incluyendo la disipacion por rotura (tipo bore) (eb> y la disipacién por friccion en €
fondo <ef> esta dado -de forma similar a la propuesta por Battjes & Janssen (1978)-
por:
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TEcy, _
ﬂig =(e,)+(e,) [2.18]

donde cgy es la componente x de la celeridad de grupo.

Thornton & Guza (1983), de manera similar a lo hecho por Battjes & Janssen (1978),
modelan la disipacién de energia debido ala rotura -siguiendo la metodologia propuesta
inicialmente por LeMéhauté (1962)- como un salto hidraulico (bore).

Ademés, d no haber una teoria que describa la distribucion de olas en rotura py(H),
Thornton & Guza gjustaron expresiones empiricas a las distribuciones observadas,
siguiendo 3 principios fundamentales:

I.  pp(H) debe parecerse a las observaciones.
ii.  pp(H) esun subgrupo de la distribucion p(H) paratodas las olas.

iii. El &eabajo ladistribucion esigua a porcentgje de olas en rotura; esta regla es

una definiciéon conveniente para seguir la huella del porcentaje de olas que han

roto y significa que pp(H) no es unafuncién de densidad probabilistica.

La distribucion de las aturas del olege en rotura se puede expresar como una
ponderacion de la distribucion tipo Rayleigh paratodas las olas:

P, (H)=W(H)p H) [2.19]

donde la funcion de ponderacion W(H) £ 1 para asegurar que po(H) £ p(H) de acuerdo
con laregla2. Lapropiedad integral (3) es:

A = Q) Py(H)dH [2.20]

donde Ay, es lafraccion de olas rotas, de manera que A, ® 0 conformeh ® ¥, mientras
gue en la zona de rompientes, A, ® 1 conforme h ® O, es decir, todas las olas estén

rompiendo.
La hipotesis més simple es que las olas rompen en proporcion a la distribucion de todas
las olas, de manera que:

W(H)=A [2.21]
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donde A, es adimensional e independiente de H.

Sea:

W(H)=A, = [2.22]

donde n es una variable a ser determinada a partir de las observaciones. La forma de la
ecuacion [2.22] esta motivada por dos consideraciones. La primera es la importancia de
la del parametro (H;mdg-h) ya que, como es bien conocido, la profundidad limita la
atura de ola en aguas someras, que para olegje monocromatico es H = g h. La segunda,
es que conlleva a una solucién analitica para la transformacion de Hrs en una playa
plana. Un problema con [2.22] es que la probabilidad de que una ola rompa es
independiente de su altura, ya que W(H) es constante. Las observaciones muestran que
en un punto en particular las olas més grandes tienen mas probabilidad de romper. Por
lo tanto, una mayor proporcion de las olas mas grandes contribuyen a la distribucion de
olas en rotura, dando como resultado una distribucion de olas en rotura generalmente
sesgadas hacia las olas més altas relativas a la distribucion tipo Rayleigh.

Una modificacion simple de la ecuacion [2.22] que da mayor peso a las olas més
grandes esta dado por:

né ,Zw

W(H)=Fme0 & ope: B0 Jie [2.23]
8 > A
dog g thgg

Thornton & Guza (1983) mostraron que en sus experimentos de campo, en la zona de
rompientes interior, la curva que relaciona Hyns con la profundidad h es
aproximadamente igual a:

H, .. =0.42h [2.24]

donde e valor de g = 0.42 también se encontré en la playa donde se midieron las
distribuciones de olas en rotura, sugiriendo que hay una similitud en los procesos de
rotura en los dos sitios.

Utilizando las expresiones anteriores, se obtiere la tasa media de disipacion de la
energia (e, ) :
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(&) ==t %Q *p,(H)dH [2.25]

Thornton & Guza (1983) consideran dos funciones de disipacion: sustituyendo pp(H)
descrita usando la funcion de ponderacion [2.22] con n = 4 e integrando, se obtiene la
siguiente funcion de disipacion:

(&)= 3p gBSf .

2.26
16" I g e [226]

donde B es un coeficiente de O(1) que representa la fraccion de espuma en la cara de la
ola en roturay que depende del tipo de rompiente. Aunque usando esta pp(H) no da el
mejor gjuste en los datos, su uso permite la obtencion de una solucion analitica (descrita
abgjo) que, segun Thornton & Guza (1983) permite explorar més facilmente €
comportamiento del modelo. La segunda funcién de disipacion se obtiene usando la
ecuacion [2.23] para describir py(H) dando:

1

&
<eo>—£r98f 5;,‘25: gi

A partir de la ecuacion del flujo de energia, y describiendo la disipacion de energia
dentro de un bore, usando la ecuacién [2.26] se obtiene:

[2.27]

&ION
Q- Qe
[« Y ey ey e e

rofe, [2.28]

luego, considerando que x:(h/tanb), y aplicando la solucion de cg para aguas

someras, cg=C=4/gh, y haciendo una serie de manipulaciones mateméaticas

(asumiendo que € flujo de energia se conserva, este se integra balanceado con la
disipacion por roturay por friccion con e fondo, desde aguas profundas hasta e punto
considerado) se obtiene una solucion para los vaores locales de Hyms en términos de las
condiciones del olegje en aguas profundas:

U‘III—‘

U'IlH
o|‘o
-bl'\’

I

||
m)'g)m\
mo EB

rms

a ou
"7 50 paaO£hE£hg [2.29]
Ya?
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donde hy es el calado “offshore”a partir del cual la aproximacion de aguas someras se
hace véliday e subindice d se refiere a aguas profundas y los valores de a e y vienen
dados por las siguientes expresiones:

1
23 & y*tanb
a=22"7 o 2.30
15&hg B°F [230)
1
y=H, ?h? [2.31]

Para el caso asintético conforme la profundidad se hace muy somera es:

1 9

H, . =a°h® conformeh® 0 [2.32]

lo que significa que la altura de ola en la zona de surf interior esté relacionada con la
profundidad y es independiente de las condiciones iniciales en aguas profundas. Este
resultado es similar alas observaciones de Thornton & Guza (1982) en las que las olas
de todas las dturas, que se propagan (shoaling) desde aguas profundas, se saturan en la
zonade surf interior, donde todas las alturas estan dadas por la ecuacion [2.24].

Finamente, s bien deberia tenerse en cuenta la disipacion de energia por friccion,
Thornton & Guza (1983) muestran que la disipacion de energia (dentro de la zona de
surf a profundidades mayores de 20 cm) debida a la friccion es menos del 3% de la
disipacion debida a la rotura del olegje. Esta solucién indica que la disipacion por
friccion es despreciable comparada con la disipacién por rotura, salvo en aguas muy
someras, conforme h ® 0, es decir en la regién de la cara de la playa donde € runup y
por lo tanto los procesos de capa limite son dominantes.

En la aplicacién del modelo, Thornton & Guza (1983) usaron € coeficiente g = 0.42
(determinado a partir de los datos). El Unico coeficiente que queda por determinar es B,
el cua se encuentra gustando € modelo con los datos de campo. B y g se pueden
combinar en un solo coeficiente a ser determinado de los datos, pero Thornton & Guza
(1983) consideraron que se tendria una vision mayor tratandolos por separado. Si €l
modelo funciona bien, es de esperar que B sea O(1).

2.2.4.3.- Modelo de Battjes & Stive (1984)

Como se ha explicado antes, e principal proceso fisico en la zona de rompientes es la
disipacion de energia debida a la generacién de turbulencia producida por la rotura del
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olegje. Sin embargo, debido ala aleatoriedad del oleaje, este no rompe en un punto fijo.
Por lo tanto los modelos de los procesos fisicos deben tener esto en cuenta. EI modelo
de Battjes & Stive lleva a cabo una calibracion y verificacion de la forma de modelar la
roturay la disipacion del olegje sobre un rango de perfiles de playa mas amplio que €
estudiado por Battjes & Janssen(1978) y Thornton & Guza (1983).

El modelo propuesto por Battjes & Stive (1984) es similar alos anteriores en cuanto a
gue integran numéricamente el balance de energia y momentum con respecto a la
distancia transversal ala costa (x), pero ademas usa valores escogidos de a y g (Battjes
& Janssen 1978). En cada integracion se mantiene corstante la frecuencia de pico y los
coeficientes a y g con respecto a (x), dando como resultado los valores de Hyms (X) en
direccion ala costa (a partir del punto de referencia), que luego pueden ser comparados
con las medidas. Repitiendo la integracion con varios valores de (a, g), se estimaron los
valores éptimos de estos coeficientes, de manera de obtener la maxima similitud entre
ambos.

En & modelo de Battjes & Janssen (1978), los coeficientes a y g se pueden variar
independientemente cada uno. Sin embargo, en el proceso de calibracionllevado a cabo
por Battjes & Stive (1984) hay una dependencia entre ambos, ya que € modelo se ve

forzado a simular un cierto grado de disipacion de energia que depende de a y g, que
estan relacionados en € producto (a Q, xH maxz) en la ecuacion [2.16] de la disipacion

de energia del bore., ya que Hmax depende de g (ecuacion [2.15]). Por lo tanto, de
acuerdo con Battjes & Stive (1984) solo hay 1 grado de libertad en el gjuste del modelo
de las variaciones de altura de ola, es decir, ka calibracion realizada por Battjes & Stive
(1984) fue llevada a cabo estimando sblo vaores Gptimos de g (denotada como @
cuando se impone la restriccion de que a es constante e igual a 1). Los vaores
resultantes de g caen dentro del rango de 0.6 a 0.83, lo cual es fisicamente realista.

Debido a que € proceso de rotura del olegje en aguas someras esta influenciado por €l
peralte del olegeincidente y por la pendiente del fondo, Battjes & Stive (1984) llevaron

a cabo un andlisis de sensibilidad de la variacion de g con estos pardmetros y no
encontraron ninguna variacion significativa de g con la pendiente de la playa. Sin
embargo, sl encontraron una dependencia sistemética de g con el peralte del olegje en

aguas profundas s, (como se muestra en la figura 2.6). Esta dependencia se gjusté con
una funcion de tangente hiperbdlica:

9= 0.5+0.4tanh (333)) [2.33]

Battjes & Stive (1984) evaluaron 20 casos distintos usando la parametrizacion de la
ecuacion [2.33] obteniendo resultados bastante buenos. Realizaron una comparacion de
la Hrms mediday calculada en la zona de del shoaling y rotura del olegje, obteniendo un
coeficiente de correlacion de 0.98 entre las predicciones y los valores observados. El
error medio cuadrético relativo, normalizado con € valor medio de todos los valores
medidos de Hyns/ Hrmeo fue de 0.06. Estos vaores confirman en un sentido cuantitativo
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el ato grado de realismo del modelo para la prediccion en la variacion de la altura de
olaen areas de rotura de olegje.

N j

0.iF

L
0 nm anz [lik] 0.0&
= Sg

Figura 2.6.- Estimacion de los coeficientes de altura de ola en rotura vs. peralte del oleaje en aguas
profundas s, (curva de parametrizacion dada por la ecuacion [2.33]) (Battjes & Stive, 1984)

2.2.5.- Setup, Setdown y Tensor deradiacion

Cuando se produce la rotura del olegje, también se produce una variacion (disminucion

en e punto de la rompiente 0 setdown y un incremento desde la rompiente hasta el
estran de la playa o setup) en el nivel medio del agua por encima del nivel medio del
agua en reposo.

En lafigura 2.7 se muestran las medidas de laboratorio realizadas por Bowen, Inman &

Simmons (1968) en donde se muestra que este incremento en € nivel medio del agua
esta confinado a la zona de surf, justo a partir del punto inicial de rotura. Este
incremento (con pendiente) en & nivel del agua provoca un retroceso efectivo de la
linea de orilla con respecto a que tendria con € nivel del agua en reposo. El setup
proporciona un gradiente de presién que balancea la componente en direccion ala costa
del tensor de radiacion. Al igua que la existencia del setup, también tiene lugar una
depresion en € nivel medio del agua por debajo del nivel medio del agua en reposo,
setdown, justo antes de que el olegje rompa, en la zona donde € olegje tiene su
transformacion mas evidente en su aturay energia. El setup o setdown es la diferencia
h' entre el nivel medio del aguay € nivel del agua en reposo.
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Figura 2.7.- Setup y Setdown en |a zona cercana ala costa, producidos por el flujo de momentum del
oleaje (tensor de radiacion). Lacurvadel setdown fue obtenida a partir de la expresién analitica sefialada
en laecuacion [2.39] (Bowen et al., 1968).

Estas variaciones de niveles en la superficie del mar han sido verificadas analiticamente
por Longuet-Higgins & Stewart, 1963 y 1964 y confirmada en observaciones de campo
por Guza & Thornton, 1981; Holman & Sallenger, 1985; Nielsen, 1988 y Handow &
Nielsen, 1993 entre otros. Los desarrollos teodricos de Longuet-Higgins y Stewart (1963
y 1964) determinaron que €l flujo de momentum del olegje, € tensor de radiacion, es €
responsable tanto del setup como del setdown. El tensor de radiacion S puede ser
definido como e exceso de flujo de momentum debido a la presencia del olegje, con
componentes Sy, Sy Y Sy, Sx, donde S es el momentum en la direccion x, normal al
plano yz, etc. Es decir, Sx y Sy son esfuerzos normales y Sy, y Sy, son esfuerzos
cortantes. El tensor de radiacion se calcula integrando verticamente e flujo de
momentum y la fuerza por exceso de presion a través de la columna de agua, lo que da
como resultado una fuerza por unidad de longitud (no obstante, las propiedades del

tensor se mantienen).

Para €l caso més simple de olas periddicas con incidencia norma a la costa y sin
corriente neta, la integracion a una profundidad constante produce los componentes

principales del tensor deradiacion Sy Sy :

So=SrgH?@ 2N, 10 g, 10 [2.34]

8 ednh 2kh 2g e 2@
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1 2L kh o) e 10
==rgH ==E : 2.35
Sy O S 2k & 24 23]

donde k es € nimero de onda, H y h son la dtura de ola y la profundidad locales
respectivamente, E es la densidad de energia y el término n es la relacion entre la
celeridad de grupo y la celerdidad de fase. De tal manera se tiene que, para aguas
profundas.

® =E
Su® 5 [2.36]

S, ® 0
mientras que para aguas Someras.

S ® 3 zirgH 2
216 [2.37

Las fuerzas debidas a los esfuerzos principales, es decir, los tensores de radiacion
tienen influencia 510 donde cambian las condiciones del olegje y profundidad. Cuando
las olas se aproximan a la costa, los parametros del olegje cambian debido a shoaling,
refraccion, difraccion rotura y los consecuentes cambios en e tensor de radiacion, es
decir los cambios de momentum en direccion a la costa estén balanceados por los
desplazamientos en €l nivel medio del agua, € setdowny € setup. La relacion entre el
tensor de radiacion y el nivel del agua, es decir, la ecuacion de balance de momentum en
la direccion transversal ala costa esta dada por:

=0 [2.38]

donde h esladiferencia entre el nivel medio del aguay €l nivel en presencia del olegje,
es decir, e setdown y @ setup. En otras palabras, esta ecuacion gobierna la pendiente
local de la superficie media del agua. Fuera de la zona de rompientes, donde el olegje se
esta deformando y la altura de ola aumenta por efecto del shoaling, para que € flujo de
energia se conserve, hay una depresion en e nivel del agua para balancear € gradiente
positivo de 1S, /Tx del tensor de radiacion, resultando en un setdown, dado por

Longuet-Higgins & Stewart, (1963; 1964):
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o kH*
gsinh (2kh)

[2.39]

La pendiente del nivel medio del agua se hace negativa (disminuye en direccién a la
costa) cuando €l tensor de radiacion se incrementa, es decir, cuando la altura del olegje
aumenta a acercarse ala costa.

Dentro de la zona de surf, donde la altura esta limitada por la profundidad, de acuerdo
con:

H =g(tr+h) [2.40]

donde g es aproximadamente constante y luego de la rotura del olegje, 1a altura de ola
decrece répidamente y la reduccion en los esfuerzos de radiacion (el gradiente 1S, /X

€es negativo) debe ser compensado por un incremento en la fuerza hidrostética, es decir,
la pendiente de la superficie del agua crece. La ecuacion [2.38] puede ®r resuelta
usando la ecuacion de conservacion de energia, llegando a:

é 1
E:-Zl 8 afh
X el+—09x

[2.41]

El set down es generalmente pequef, pero el set up incrementa e nivel medio del agua
aproximadamente de 1/3 a 1/2 de la atura de la ola en rotura. El setup méximo esta
dado por:

3 _3g
. =—h=—H 2.42
m = g o= " Ho [2.42]
oentérminosde Hyp y Lo:
. 1
me = (),129g° (H—O) i [2.43]
Ho 0

donde f1_, eslaelevacion de la superficie del aguay H, = oh, . La ecuacion anterior
fue derivada por Svendsen (1974) para una onda solitaria.
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Aqui, hay una relacion directa entre la pendiente del setup 0/ con la pendiente de
la playa Th/fx, i.e, & gradiente de profundidad del agua en reposo. Asi, tanto €
setdown como el setup son consecuencias del shoaling y del decaimiento de la altura del
olegje incidente que conservan €l flujo de momentum balanceando el gradiente ck la

componente en direccién a la costa del tensor de radiacion S, con al campo de presion
de la superficie peraltada del mar.

En lafigura 2.7, del trabajo de Bowen et al., (1968) se muestra que & setup producido
por olas grandes comenzara amés profundidad y la pendiente de la superficie del agua
hacia la costa sera més pronunciada. Por lo tanto, con olegje grande, la interseccion de
la superficie del agua con la linea de orilla tendra lugar en un punto més elevado del
estran gue con olegje pequefio. Como se discutira mas adelante, esto tiene una gran
relevancia en la generacién de las corrientes longitudinales.

De aqui se puede deducir facilmente que s hay oleaje muy grande, la pendiente de la

superficie del agua se incrementard, y aumentara el nivel del agua en una playa con
respecto a su nivel en reposo. Esto, s 1a pendiente de la playa no es muy pronunciada,
puede traducirse en una incursién importante del agua en la playa. Este cambio en la
posicion efectiva de la linea de orilla puede acrecentarse en una tormenta, por lo que las
probabilidades de un evento erosivo son mayores.

Guza & Thornton (1981) proponen a partir de medidas en campo, que € maximo setup
delalinea de orilla por encimade nivel del agua en reposo es.

f, =0.17H, [2.44]

pero Holman y Sallenger (1985) en medidas adicionales, encuentran que la correlacién
directa entre las alturas de olay € setup tienen una gran dispersion, por |o que proponen

normalizar € setup maximo t1 . con la dtura de ola en aguas profundas Ho y

relacionarlo con la forma de aguas profundas del parametro de Iribarren tal como se
muestra en lafigura 2.8. Laregresion que obtienen es

Mac 0.45x, [2.45]

HO

Cabe mencionar que estos datos fueron tomados en una playa con una carrera larga de
mareas y un sistema de barras prelitorales muy bien definido que puede afectar de
manera importante los procesos costeros en marea baja. Como resultado, las medidas
del setup cuando la marea era baja o intermedia tenian mas dispersion que aquellas que
se tomaron en marea ata, aunque la tendencia en genera fue satisfactoria. También es
importante tener en cuenta la rugosidad y permeabilidad de la playa, pues € setup
maximo dependera de la permeabilidad del sedimento de la playa.
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Figura 2.8.- Medidas del maximo setup alcanzado en lalinea de orilla. El setup medido ha sido
normalizado por la altura de ola significante en aguas profundasy es comparado con el nimero de
Irribarren, ecuacion [2.9] (Holman & Sallenger, 1985).

Los resultados de Holman y Sallenger (1985) indican que, dependiendo de Xo, €
coeficiente de proporcionalidad entre el maximo setup y la atura de ola significante en
aguas profundas puede ser 0.5 veces 0 més grande que €l valor de 0.17 propuesto por
Guza & Thornton (1981). Esto sugiere que la posibilidad de los niveles de setup sean
mayores en condiciones de tormenta que los valores encontrados por Guza & Thornton
(1981). Sin embargo, durante una tormenta, el peralte del olegje suele incrementarse,
mientras que la playa suele erosionarse y disminuir su pendiente, por lo que €
parametro de Iribarren cambia a valores méas bajos. Asi, € efecto de del incremento de
la altura de ola en € setup puede verse mejor en la forma dimensional de la ecuacion
[2.45] s se sudtituye la ecuacion [2.9] y se usa la expresién para la longitud de onda en

aguas profundas (L0 =gT?/ Zp) . Asi, e méximo setup sera

f__ = 0.18mT/gH, [2.46]

esta expresion pone en evidencia la dependencia del setup con la pendiente de la playa,
la altura de ola significante en aguas profundas y el periodo del olegje.

Ademas del setup existe e runup R,, que es la distancia vertical por encima del nivel
medio del agua que e agua recorre sobre la pendiente de alguna estructura debido a la
accion del olegje o sobre el estran, que es la zona de mayor erosion durante una
tormenta (figura 2.9). La distancia maxima que recorre € runup sobre e estran es de
especia importancia en los procesos erosivos de una playay en e rebase de estructuras
de proteccion costera.

Holman & Sallenger (1985) realizaron mediciones del runup mediante filmaciones de
la zona de swash. Digitalizaron la posicion de la linea de orilla para hacer un
seguimierto temporal de las oscilaciones presentes.
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Se ha encontrado que & runup total (la altura méxima alcanzada por el runup) consta
de tres partes principales.

i.  El setup, que determina la posicion media de la linea de orilla por encima de la
cual las olas individuales recorren la cara de la playa.

ii. Lasfluctuacionesdel setup.

iii.  Las componentes infragravitatorias (periodos por encima de 20 segundos) de las
oscilaciones del runup.

horizontal swosh

EwWaEh eacurson

80 bed

Figura 2.9.- Representacién esquematica del runup total (runup del oleaje individual junto con el setup
producido por laroturadel oleaje) en unaplaya con pendiente. Cabe recalcar que el runup puede ser
analizado en términos de sus componentes horizontalesy verticales (Komar, 1998).

Hunt (1959) propone que € runup depende de la atura de ola significante y de la
pendiente de la playa:

R, =8H.m [2.47]

donde Rxy, es € nivel excedido por € 2% de las aturas del runup. Por otra parte, Battjes
(1971) demostré que e runup se puede relacionar mejor al pardmetro de Iribarren por
medio de la ecuacién adimensional:

Rew ~cx =cSTH § [2.48]
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donde C es un coeficiente adimensional que ha de ser evaluado experimentalmente y
Lo=gT?; la pendiente m generalmente es la pendiente media de la playa o estructura.

Guza & Thornton (1982), en estudios de campo en una playa de Torrey Pines, en
Cdlifornia, encuentran que €l nivel medio del setup depende directamente de la altura
del olegje incidente. Proponen una expresién para un runup significante (el promedio
del tercio més grande) que depende de la altura del oleaje en aguas profundas:

R, =0.7H, [2.49]

pero € resultado mas sorprendente del trabajo de Guza & Thornton (1982) es que (para
playas disipativas con poca pendiente) la mayor parte del runup sobre la cara de la playa
ocurre en periodos infragravitatorios (periodos por encima de 20 segundos) y no en los
periodos de las olas individuales. Haciendo un analisis espectral de las oscilaciones del

runup encontraron que la componente del olegje no tiene dependencia con la altura del

olegje incidente, pero la componente infragravitatoria si, que aumenta con la altura del

olegje en aguas profundas. Asi, la mayor parte de la energia de las oscilaciones de la
zona de swash esta desplazada hacia frecuencias mas bajas que la del olegje incidente.

Por otra parte, Holman & Sallenger (1985) concluyen que la carrera del runup para
playas reflgjantes (valores de Xxo atos) depende de las condiciones de las olas
individuales incidentes, mientras que para playas disipativas (valores de Xxo bgos),
depende de | as oscilaciones de baja frecuencia, y que las condiciones para la generacion
de oscilaciones infragravitatorias ocurren cuando Xo < 1.75. Con respecto a vaor del
runup encuentran gue no hay un valor constante en relacion a la altura de ola en aguas
profundas ecuacion [2.49], pero que depende del nimero de Iribarren (i.e, del perate
del olege, pendiente de la playa o de la estructura). Encuentran que el 2% de
excedencia de todas sus medidas por encima de la maxima elevacion del setup (no del
nivel del agua en reposo) es:

& m 0O
%:0.45%:0.459 H, o [250]
° Vo 5

sustituyendo la ecuacion [2.9] y usando la expresiéon para la longitud de onda en aguas
profundas L, = gT? / 2p , esta ecuacion puede ser reducida a:

Ry, =0.18mT4/gH,’ [2.51]
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La elevacion de Ry, se determina a partir del nivel efectivo de la linea de orilla
(teniendo en cuenta la aportacién del setup). Sumando las ecuaciones del setup
(ecuacion [2.46]) y esta Ultima ecuacion, la elevacion tota es.

Rk, = h max+ R, =0.36mT+/gH,’ [2.52]

gue representa la elevacion total alcanzada en el estran incluido € setup maximo. Una
expresion equivalente a esta Ultima ecuacion (en términos del nivel excedido por € 2%
de las dturas del runup) se puede obtener sumando las componentes del setup y del
runup més alla de la elevacion efectiva de lalinea de orilla

.
Rz

0

=0.92x, [2.53]

yaque el runup esta directamente relacionado con laraiz de la altura de ola, a doblarse

la altura, € runup aumentara con un factor de 2 = 1.41. No obstante durante una
tormenta, €l periodo del olegje también tiende a aumentar, r lo que los efectos
combinados de un olegje que todos sus pardmetros se han incrementado bien pueden
doblar la elevacion total del runup.

Trabgjos posteriores de Nielsen & Haslow (1991) y de Ruggiero et al. (1996)
encuentran que, en playas altamente disipativas, a diferencia de |o reportado por
Holman & Sallenger (1985) cuya investigacion fue en una playa reflegjante, la elevacion
del runup depende Unicamente de la atura del olegje, no en € periodo ni en la pendiente
de la playa, apoyando la conclusén de Guza & Thornton (1982), aunque con
coeficientes de proporcionalidad diferentes. Este resultado concuerda con |o establecido
antes, de que @ runup esta controlado principalmente por las oscilaciones
infragravitatorias y no por el periodo del olegje incidente.

2.3.- Oscilaciones de baja frecuencia en la zona cercana a la costa

Como se vio anteriormente, la mayor parte de la energia de las oscilaciones en la zona
de swash estan contenidas en € rango infragravitatorio (periodos por arriba de 20
segundos) y no en € rango de periodos de las olas de viento (Guza & Thornton, 1982).
En este caso, un aumento en la altura del olege no se traduce en e incremento
correspondiente de la energia en la zona de swash en la banda de frecuencias del olegje
de viento, pero s en un incremento de la energia en la banda infragravitatoria. De aqui
se desprende una implicacién importante: que la energia infragravitatoria en la zona
cercana a la costa debe derivarse de alguna manera de la energia del olege. En este
apartado se discutirdn algunos de los mecanismos basicos por los cuaes se transfiere
energia del olegje a frecuencias més bajas y la importancia de las oscilaciones de bagja
frecuencia en la hidrodindmica y la respuesta morfodindmica de la playa a tales
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oscilaciones, como la generacion de topografia ritmica en la cara de la playa o de barras
crescéntricas.

Las primeras investigaciones tedricas sobre la relacion existente entre las ondas de baja
frecuencia (infragravitatorias) y los grupos de olas en la zona cercama a la costa son las
de Tucker (1950), Ursell (1952) yMunk et al. (1959). Longuet-Higgins & Stewart
(1963, 1964) dieron la primera explicacion tedrica de la existencia del setdown y del
setup y sugirieron como una fuente tedrica de energia para las frecuencias de las ondas
infragravitatorias que podia haber un forzamiento gercido por una interaccion no lineal
de grupos de olas que inciden a la costa. Definieron las ondas infragravitatorias como
ondas largas que se quedan atrapadas en la linea se orilla, en la banda de frecuencias de
30 a 5 minutos en las que mas del 90% de la energia permanece en forma de ondas de
borde de modo 0, 1 o0 2 y que la energia restante puede corresponder a algunas ondas
gue escapan por reflexion hacia mar abierto como ondas libres, conocidas como leaky
waves.

Mas adelante Symonds, Huntley & Bowen (1982) desarrollaron un modelo analitico
para la generacion de energia infragravitatoria en playas disipativas a través de la
variacion en € tiempo del punto de rotura y la consecuente variacion del setup del
olegje, es decir, las modulaciones de los grupos de olas se transforman en fluctuaciones
del punto de rotura debido alalimitacion de la altura del olegje por la profundidad, que
genera ondas libres de baga frecuencia Su modelo es para una zona de surf
unidimensional, y por lo tanto no puede generar ondas de borde, pero sugirieron que su
extension atres dimensiones es claramente posible. Otros desarrollos analiticos basados
en esta fluctuacion de los puntos de rotura fueron presentados posteriormente por
Nakamura & Katoh (1992) y Schaffer (1993) entre otros. List (1992) presenta un
modelo numeérico que permite la resolucion para batimetrias arbitrarias.

Bowen & Inman (1969, 1971), sugirieron que las variaciones periodicas de agunas
caracterigticas ritmicas que se observan en la linea de orilla, como cusps (figura 2.10)
barras crecientes y corrientes de retorno se forman como consecuencia de la existencia
de las ondas de borde, lo que requeriria de una gran cantidad de energia por parte de las
ondas de borde en la zona de surf.

Se han hecho esfuerzos importantes para medir oscilaciones infragravitatorias en playas
naturales y aungue se ha visto que las oscilaciones en la zona de swash pueden deberse
a la presencia de ondas de borde, no siempre ha sido posible llegar a la conclusion
definitiva de la existencia de las mismas. Entre las primeras investigaciones de campo
que hay de las oscilaciones infragravitatorias estén las realizadas por Huntley & Bowen
(21973 y 1975), Huntley (1976), Wright et al. (1979), Huntley, Guza & Thornton (1981),
Holman (1981), OltmanShay & Guza (1987). Estas se han llevado a cabo mediante
correntimetros electromagnéticos en varias posiciones a lo ancho de la zona de surf, en
los que se han podido separar |as escalas de los movimientos del flujo oscilatorio debido
al olegje y a ondas de borde estacionarias o progresivas mediante un andlisis espectral y
se ha comprobado que hay una componente longitudinal de energia infragravitatoria en
la linea de la costa. No obstante, sin informacion de las variaciones transversales a la
costa de las amplitudes de la onda, es decir, del decaimiento transversal de la amplitud
de la onda, es imposible establecer las correlaciones de fase entre las velocidades
longitudinales y las transversales a la costa, por lo que no se puede llegar a la
conclusion definitiva de la existencia de ondas de borde. La existencia de ondas de
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borde progresivas en la zona cercana a la costa fue demostrada més convincentemente
por Huntley et al. (1981) a partir del espectro nimero de onda-frecuencia, estimado a
partir de datos obtenidos con un una serie de correntimetros biaxiales dispuestos
longitudinamente a la costa en la zona de surf en la playa de Torrey Pines, California.

Més adelante, Guza & Thornton (1982) y Holman & Sallenger (1985) hacen estudios
de las oscilaciones infragravitatorias en la zona de swash. Howd et al. (1991) discuten €l
papel que juegan las ondas infragravitatorias en la formacion y migracién de las barras
prelitorales. Nakamura & Katoh (1992) hacen un estudio de la distribucion transversal a
la costa de las modulaciones producidas por los grupos de olas asi como de las
densidades de energia espectral y discuten larelacion que hay entre los grupos de olas y
las ondas infragravitatorias,

Una vez obtenidas las series de tiempo de las velocidades longitudinales y transversales

ala cosa, asi como del campo del olegje, es posible, por medio del andlisis espectral,
separar las componentes energéticas en distintas bandas en € dominio de las
frecuencias. Wright & Short (1983) estudian la proporcion relativa de la energia del
olegje, de la infragravitatoria y de las corrientes contenida en la zona de surf de una
playa altamente disipativa en Goolwa, sur de Australia. Sus resultados muestran que en
el punto de medidas més cercano ala costa hay un contenido energético correspondiente
a las frecuencias infragravitatorias mayor que el correspondiente a del olegje incidente,
lo que concuerda con las observaciones de Guza & Thornton (1982). Otra conclusion
importante de este trabgjo es que la energia infragravitatoria tiene componentes
longitudinadles y transversales a la costa, o que indica que los movimientos
infragravitatorios en la costa son mas complgos que la “simple” variacién de los
alcances del agua en la zona de swash. Conforme las medidas se aejan de la linea de
orilla, la importancia relativa de la componente infragravitatoria con respecto de la
componente del olege va disminuyendo, hasta la zona de surf mas externa donde el
olegje pasa a dominar claramente. Esto era de esperarse en una playa atamente
disipativa, ya que la rotura del olegje, la generacion de turbulencia, la reformacion y la
subsecuente rotura son todos mecanismos de disipacion de la energia del olegje
conforme este viga a través de la zona de surf. Aln cuando la componente
infregravitatoria de la energia fuera uniforme a través de la zona de surf, esta pérdida
gradual de la energia del olegje puede contar para € aumento relativo de la misma
conforme mas cerca de la linea de orilla. Huntley & Bowen (1973), Huntley (1976),
Huntley, Guza & Thornton (1981) y OltmanShay & Guza (1987) confirman que €l
maximo de la energia infragravitatoria se encuentra generalmente en la linea de orilla.

Esta variacién de energia transversal a la costa es una de las causas principales por la
gue se pueden formar ondas de borde en la zona cercana a la costa (Holman, 1983),
Ilamadas asi porgue se encuentran confinadas en el margen del océano en una playa con
pendiente. Al incidir un olegje oblicuo a la linea de orilla, una fraccién del olegje se
reflejara hacia mar abierto igualmente con un angulo y su frente de onda se vera sujeto a
la refraccion producida por el gradiente de profundidad, o que hara que la parte del
frente que se encuentre amés profundidad lo haga a mayor velocidad gue la parte del
frente que se encuentre a menor profundidad, por lo que ese olegje se desviara hacia la
orilla(figura2.11).
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Figura 2.10.- Topografia ritmica en una playa arenosa en México (CEM, 2002).
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Figura 2.11.- Las ondas de borde son atrapadas en la zona cercana ala costa. Laplaya provocaque el
olegje sereflgjey lapendiente que se refracte de nuevo hacialaplayarepitiendo el proceso. El resultado
es una onda de borde que se propaga en direccion longitudinal ala costa (Komar, 1998).

Este proceso se repetiray se producird un movimiento neto en sentido longitudinal ala
costa de la energia atrapada en forma de una onda progresiva, cuya amplitud varia
sinusoidalmente a lo largo de la costa y disminuye exponenciamente en direccion
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transversa a la costa (figuras 2.12, 2.13 y 2.14). Los maximos de dicha onda se
encuentran justamente confinados en la linea de orilla, donde gracias a que la amplitud
es maxima, con las variaciones de los maximos del runup y del rundown, se pueden
distinguir los patrones de crestas y seros de la onda a lo largo de la playa, que de otra
manera seria muy dificil observarlas ya que su amplitud es pequefia y pueden gquedar
ocultas por e olege incidente superpuesto a ellas. En su forma més simple, las
variaciones de amplitud de |las ondas de borde estan dadas por:

h(x, y,t) = Ae ™ cog(ky - wt) [2.54]

donde A es la amplitud en la linea de orilla, X e y son las coordenadas transversal y
longitudinal a la costa respectivamente, k =2p/L, es el nimero de onda, w=2p/T,

frecuenciaangular en radianesy Ly Te Son lalongitud y el periodo de la onda de borde
medida en la orilla. Es fécil entonces notar que la maxima amplitud A se da en la linea
de orilla (x = 0) con un decaimiento exponencial en sentido transversal ala costa de €
y que la forma de la onda de borde esta controlada por una funcidon coseno que

determina la ritmicidad longitudinal de la forma de la onda de borde.

Mode O Edge Wave

Figura 2.12.- Vista oblicua a distintos tiempos de una onda de borde progresivade modon = 0. Tiene una
estructura sinusoidal en ladireccion longitudinal ala costa, mientras que su amplitud decae
exponencia mente con la profundidad (Holman, 1983).
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Todo esto en d caso més simple, sin embargo, pueden coexistir varias ondas de borde,
con variaciones transversales de amplitud de onda diferentes y més complgjas,
gobernadas por € nimero del modo (n =0, 1, 2, ...), que no es otra cosa que € nimero
de puntos nodales que la oscilacion de la superficie del agua cruza verticalmente €l nivel
del agua en reposo (figuras2.13y 2.14). A mayor & nimero de modo, mas energia de la
onda de borde se escapara hacia el mar.

n=2

\\ /\\QM:;‘T
/.~ Sy R

=1 n=3

Figura 2.13.- Variacion transversal alacosta de laamplitud de una serie de ondas de borde (de n = 0-3)
siendo el nimero de modo igual al nimero de cruces sobre los nodos alo largo del nivel del aguaen
reposo (Komar, 1998).
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Figura 2.14.- Representacion instantanea de una onda de borde de modo n = 3 donde se ve claramente que
su progresién en sentido longitudinal ala costa es sinusoidal mientras lavariacion transversal de los
niveles del agua es mucho méascompleja (Wright et al., 1979).

Las ecuaciones para la relacion de dispersion y de la longitud de una onda de borde
para una playa con una pendiente b fueron derivadas por Ursell (1952):

w? = gk, sn(2n+1)b [2.55]
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donde ke es € nimero longitudina a la costa de la onda de borde, w es la frecuencia
radid y n es e nimero de modo. La condicion para que la erergia quede atrapada es
que (2n+1)b £ 2/p. S b >p/6 entonces & modo n = O:

2
L, = gzis'n[(zn +1)o] [2.56]
p

gue muestra que tanto la longitud de onda en direccion longitudinal a la costa asi como
las variaciones transversales a la costa de su amplitud dependen del nimero del modo n,
y lalongitud de la onda depende en gran medida del periodo Te y en menor grado de la
pendiente de laplayab

En lafigura 2.12 se ve e movimiento progresivo de una onda de borde a o largo de una
playa, pero es posible que haya dos o més ondas de borde propagandose en sentidos
opuestos. En caso que sus periodos y nimero de nodos fueran iguales, se podria
desarrollar una onda de borde estacionaria (figura 2.15) que estaria caracterizada por la
aternancia longitudinal de sus nodos y antinodos que provocaria que una variacion
longitudinal y sistemédtica del runup sobre e frente de playa, siendo més grande la
excursion del runup en las posiciones de los antinodos y en los nodos, la aportacion de
las ondas de borde seria nula.

Figura 2.15.- Patrén de una onda de borde de modo n = 0 con nodos y antinodos alternativosy fijosen la
direccion longitudinal ala costa respectivamente, donde la amplitud de la onda de borde (y por |o tanto
del run-up es cero (nodo) y maximo en el antitodo (Komar, 1998).

Este mecanismo puede ser opacado por € runup de olas individuales, pero la
observaciéon de un patron sistematico del runup sobre la cara de la playa puede ser
considerado como una evidencia importante aungque no concluyente de la existencia de
ondas de borde en la zona cercana a la costa
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Si la playa esta confinada por dos salientes rocosos, entonces en caso de formarse una

onda de borde debera tener ambos salientes rocosos como antinodos. En tales
circunstancias, la longitud total de la playa debe ser algiin multiplo de la mitad de la
longitud de la onda de borde:

L= [2.57]
n

donde L es la medida bngitudina de la playa entre los salientes rocosos y n es €l

nimero modal longitudinal que puede tener valores enteros 1, 2, 3,... Esto puede
establecer una condicién potencia de resonancia en la onda de borde, siempre que las
condiciones del olegje incidente y la pendiente de la playa sean ideales para que se
genere una onda de borde con un periodo y nimero de modo tal que de cémo resultado
una longitud de onda L. de acuerdo con la ecuacion [2.56] que también corresponda al

valor dado por la ecuacion [2.57]. La existencia de estas condiciones fue comprobada
por Bowen & Inman (1969) durante sus investigaciones en el papel que desempefian las
ondas de borde en la generacién de un sistema de corrientes de retorno.

Los mecanismos de generacion de ondas de borde no son los mismos en playas
disipativas que en playas reflejantes (Guza & Davis, 1974; Guza & Bowen, 1975). En
playas reflgjantes con una pendiente pronunciada, la reflexion del olegje puede generar
un patron ondas estacionarias en sentido transversal a la costa que se pueden propagar
en sentido longitudinal a la misma. Es importante sefialar que en este tipo de playas, las
ondas de borde dominantes generadas tienen un periodo exactamente del doble que €
del olegje incidente (Te = 2T;) y tendra un modo n = 0O; lo que se conoce como ondas de
borde subarménicas. Este tipo de ondas de borde tienen gran importancia € la
formacion de patrones de topografia ritmica en las playas. Incluso con la utilizacion de
la ecuacion [2.56] es posible predecir la distancia de separacion de los patrones de
topografia ritmica cuando T = 2T; y n = 0. En playas disipativas (Symonds, Huntley &
Bowen, 1982) la generacion de ondas de borde tiene que ver con la modulacién o
pulsacion del oleaje incidente, ya que el ancho de la zona de surf y € setup del olegje
depende de la atura del olesje en la rompiente. Esta varia en funcion de los grupos de
olas que vayan llegando a la playa y puede provocar fluctuaciones o pulsaciones del
nivel medio del agua en la linea de orilla, por o que a estos movimientos periodicos
también se les conoce como surf beat. En este caso, hay una transferencia de la
modulacion del olegje (grupos de ondas) a ondas de borde, que tendran € mismo
periodo que dicha modulacion, que por supuesto es mayor que €l periodo del olegje
incidente y provocarén oscilaciones en la linea de orilla en periodos infragravitatorios.
En este caso, € periodo y € modo no pueden ser predichos, y en genera las ondas de
borde generadas en playas disipativas son mucho mas complegjas gque las generadas en
playas reflgjantes.

Los mecanismos de generacion de ondas de borde son claramente mecanismos por |os
cuales la mayor parte de la energia incidente que no es disipada, queda atrapada en la
zona cercana a la costa, siendo una fraccién minima la que se escapa devuelta al mar.
Esto quiere decir que aun cuando la aportacidon energética sea pequeia, se puede ir
generando un crecimiento o0 acumulacion de la energia en las frecuencias
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infragravitatorias. En €l caso de una tormenta, con la que llega una gran cantidad de
energia a la zona cercana a la costa y € olegje esta limitado por la profundidad, lo que
provoca que rompa y que haya una saturacion de energia en la zona de surf. La gran
aportacion energitica del olegje incidente provocara un incremento considerable de la
energia del runup en la zona de swash dentro del rango infragravitatorio, por la
presencia de las ondas de borde en la linea de orilla (donde ocurren los maximos de las
ondas de borde), respecto al runup asociado al olegje individual.

2.4.- Turbulencia

Los flujos en la naturaleza son en su gran mayoria turbulentos. En ellos hay un
desarrollo y decaimiento de remolinos dentro del flujo de manera totalmente irregular y
aleatoria. A pesar de ser € tipo de flujo méas frecuente, es extremadamente dificil dar
una definicion conceptua precisa de la turbulencia, aunque es ampliamente aceptado
gue laturbulencia es e movimiento irregular del fluido en donde |as variables muestran
una variacion aeatoria en € espacio y en € tiempo.

Asi, los flujos turbulentos juegan un papel muy importante en las tasas y tiempos de
distintos modos de transporte, tanto de materia como de momentum, en un amplio rango
de fluidos geofisicos.

L as caracteristicas mas importantes de la turbulencia son:

Gran irregularidad y aeatoriedad de forma que obliga al uso de métodos
estocasticos para describir |as propiedades turbulentas.

Gran difusividad que provoca un gran intercambio de momentum, masay calor,
dando lugar a una mezcla rgpida de cualquier propiedad o sustancia en € fluido
(salinidad, contaminantes, etc.). La difusividad puede ser del orden de 100 veces
mayor en régimen turbulento que en régimen laminar. Cabe destacar que s no
hay aumento de la difusion, aunque €l flujo seairregular, no es turbulento, por lo
que & aumento en la difusividad es el fendmeno més Ilamativo de la turbulencia.

Altamente tridimensional, con fluctuaciones de velocidad en todas direcciones.

Disipacion de la energia cinética debido a la viscosidad. Los flujos turbulentos
son siempre disipativos. La turbulencia por s sola no puede mantenerse, por lo
gue necesita un suministro continuo de energia que adquiere del flujo medio, ya
gue la viscosidad actta muy eficientemente sobre los remolinos pequefios. La
turbulencia disipa la energia adquirida del flujo principal a través de los
remolinos de escala cada vez menor hasta que se disipan totalmente (debido ala
viscosidad).

Numeros de Reynolds atos (los flujos que son originalmente laminares se
vuelven turbulentos a aumentar el nimero de Reynolds). Se define € nimero de
Reynolds de un fluido como Re=U x./n, donde U = velocidad del fluido, L =

escala de longitud caracteristica del movimiento y n = viscosidad cinematica.
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En este apartado se presenta una breve descripcion de la turbulencia, € papel que
juegan en los mecanismos de difusion horizontal que dan forma al perfil transversal ala
costa de las corrientes longitudinales, en la generacion de la capa limite y de algunos
estudios previos de la turbulencia en la zona de rompientes.

2.4.1.- Origen delaturbulencia. Viscosidad

Un fluido puede definirse como una sustancia que se deforma continuamente cuando se
le somete a un esfuerzo cortante, es decir, un fluido no es capaz de soportar tensiones de
corte sin degjar de estar en reposo. Esto implica que cuando un fluido estd en
movimiento, existirdn tensiones de corte debidas a la viscosidad (resistencia que
presenta e fluido a moverse, que es una caracteristica de los fluidos redes). En los
fluidos ideales (en los que se basan |la mayoria de las teorias de olegje), los flujos son
NO-VisCosos y por |o tanto no existen tensiones de corte para este fluido cuando esta en
movimiento. Estas tensiones de corte dentro del fluido son proporcionales a la tasa de
cambio espacia (gradiente) de las velocidades normales a flujo (22 ley de Newton).

Las ecuaciones mas completas para € movimiento (laminar y turbulento) de un
elemento fluido viscoso en un campo con gravedad son las ecuaciones de Navier
Stokes:

raX:+."SX+‘"txy+ﬂtXZ
™x Ty 1z
qt s qt
ra =+—2+—L+= 258]a, b, c
% ™ Ty 1z [238]
q,  Tt, Ts,
ra=-rg+ + +
% J ™x qy 1z

donde a; esla aceleracion en € ge i, s = tensiones normales y t = tersiones de corte.
Como se mencioné a principio de este apartado, los flujos en la naturaleza son
turbulentos mientras gque los flujos laminares solo existen bajo condiciones hidraulicas
especificas de laboratorio. Si e flujo se mueve a una velocidad menor que una cierta
velocidad critica, €l régimen es laminar, pero al exceder ese valor umbral, € flujo se
vuelve turbulento debido a la generacion de inestabilidades que disparan la generacion
de vértices y remolinos. Una de las caracteristicas principales de la turbulencia es que
no se puede mantener por si misma, sino que depende del flujo, que es de donde obtiene
Su energia.

Las fuentes més comunes de energia para la generacién de turbulencia son, por una
parte las tensiones de corte en € flujo medio debidas a las diferencias de velocidad a
través de las capas del fluido o bien, la generada por |a presencia de un contorno, dando
lugar a una capa limite (que conceptualmente es aguella region en la que € flujo se ve
afectado por la presencia del contorno). Por lo tanto, en cuanto cesa la produccion de
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energia, un flujo turbulento decae debido a que las fluctuaciones de las velocidades se
reducen paulatinamente y la energia asociada se disipa en vortices cada vez més
pequefios (hasta un punto tal que se disipan por calor) debido alaviscosidad del fluido.

A partir de un andlisis dimensional, Reynolds encontré que el cambio de flujo laminar a
turbulento ocurria para un vaor fijo de una cantidad, conocida como el nimero de
Reynolds (Re). Este nimero (adimensional) expresa la relacion entre las fuerzas de
aceleracion y las tensiones de corte viscosas que actlian sobre un fluido:

y o

& dx g
Re=—£-°92 [2.59]

aéJ 0

gL o

s la velocidad se caracteriza por la escala U y las dimensiones espaciales (x, z) por la
escala de longitud L entonces e nimero de Reynolds expresa la razén entre las fuerzas
inerciales y las fuerzas viscosas.

U2
Re= LU b Re=— [2.60]

Aungue Reynolds encontré valores definidos para la transicion entre flujo laminar,
suavemente turbulento y altamente turbulento, en la préactica estos no son valores fijos,
pues depende mucho de las condiciones en las cuales se encuentra el flujo. De hecho,
uno de los fendbmenos tipicos de la turbulencia es € carécter fluctuante de las
velocidades en un punto cualquiera. La figura 2.16 muestra un gemplo de una serie
temporal de variaciones de las velocidades instanténeas de las velocidades en un punto
fijo.

i

w‘rlocity

A\\J[\ Amf\\j \N
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\

Figura 2.16.- Variacion de la velocidad instantanea en funcién del tiempo en un punto fijo
(Van Rijn, 1990).
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Reynolds introdujo un promediado temporal de cada variable turbulenta instantanea
(velocidades y presién), representada como un valor medio en e tiempo y el valor de su
fluctuacion, en las ecuaciones de Navier Stokes:

U={u)+u', V=)+v', W=(w)+w', P=(p)+p’ [2.61]
donde los vaores medios se definen como

T
\

Q F(Dat [2.62]

(1)=

==

donde T es el periodo en €l cual se promedia. Este periodo debe ser mayor que la escala
turbulenta dominante, pero més pequefia que los efectos de periodo més largo (como la
escala de la marea) donde:

T @1000 segy
{(uy=0, (w" =0, (w') =0, {uw)=0, {wu'y=0, {(p')=0.

De esta manera, a partir de las ecuaciones de Navier Stokes se obtienen las ecuaciones
de Reynolds, en las que las fluctuaciones de la velocidad producen términos adicionales
gue se pueden interpretar como tensiones de corte normales y turbulentas. Estas
tensiones representan una parte viscosay otra parte turbulenta. Las tensiones turbulentas
se conocen como tensiones de Reynolds y aparecen como variables adicionales
desconocidas en las ecuaciones de Navier Stokes.

2.4.2.- Intensidadesy energiaturbulentas

L as intensidades turbulentas en un punto son la medida de la fuerza de las fluctuaciones

de la velocidad en ese punto y se define como € vaor medio cuadrético (rms) de las
fluctuaciones de la velocidad. Aplicando esta definicion, la intensidad de la turbulencia
es la desviacion estandar de la distribucion de velocidad arededor (fluctuacion) de la
velocidad media promediada en el tiempo. Asi, las intensidades turbulentas (s) en las 3
componentes espaciales son:

[2.63]
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La energia cinética turbulenta k) por unidad de masa, promediada a la escala de
Reynolds y para un caso general tridimensional, en un punto dado se define como:

= Lprs rrs gL () ww) (268

En canales abiertos naturales, estas intensidades turbulentas son del mismo orden de
magnitud que las velocidades de corte u-. La figura 2.17 muestra la distribucion vertical
de la relacion entre las intensidades turbulentas y la velocidad de corte para flujos
suaves, en transicion e intensos.

Figura 2.17.- Intensidades turbulentas y tensiones de corte (Grass, 1971).

En esta figura se muestra que la rugosidad del fondo solo es importante para valores de
ZIh < 0.2. Cercadel fondo, los valores de las intensidades turbulentas son (Grass, 1971):

s, @-3u.

. @u [2.65]

2.4.3.- Escalas car acteristicasde la turbulencia

La turbulencia es un fendbmeno observado en la gran mayoria de los flujos naturales
(tanto liquidos como gases). Las variables termodinamicas e hidrodindmicas de estos
flujos experimentan fluctuaciones cadticas que son inducidas por 10s numerosos vortices
(de varias dimensiones) asociados a la turbulencia (Ozmidov, 1990). En los
movimientos turbulentos se utilizan diversas escalas de longitud espacial y temporal
(tipicas de los vortices generados y desintegrados dentro de un flujo turbulento) para su
caracterizacion. Estas escalas, relacionadas con el tamafio y velocidad de los vértices, se
denominan escalas integrales de la turbulencia (sus escalas mas representativas). Las
longitudes de escalas de los vortices estan a su vez gobernadas por diversos parametros
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en € océano o en la atmosfera (por gemplo, las fluctuaciones de los gradientes de
temperatura (T°), salinidad (s%o), cambios en la estratificacion debida a la densidad,
condiciones de contorno y capas limites (fondo o costa), etc.). Estas variables tienen una
ata variabilidad espacial y temporal, por 1o que las escalas de longitud también sufren
fluctuaciones. El espectro de escalas de longitud de estos vortices es muy amplio, desde
vortices muy pequefios con movimientos casi laminares hasta vortices cuya longitud es
del mismo orden que la profundidad local.

La tasa de disipacion de energia turbulenta (e) (relacionada directamente con los
parametros hidrodinamicos que establecen la naturaleza turbulenta del flujo) determina
la longitud y persistencia de los voértices, ya que segun la energia disponible en el
medio, puede hacer que los vortices sean més estables o inestables. Los grandes vortices
tridimensionales tienen nimeros de Reynolds altos y son siempre muy inestables,
desintegrandose en vértices mas pequefios y estables (espectro turbulento y fendmeno
de cascada), hasta un punto tal en € que la energia se termina disipando en calor debido
ala accion viscosa del fluido. Las escalas turbulentas en general son representadas por
los tamarfios de los vortices que estdn asociados a energia turbulenta a periodos de
tiempo y frecuencia de la variacion de la velocidad, que comprende € rango entre 0.1 a
0.001 horasy 10 — 1000 ciclos por hora (Van der Hoven, 1957)

Laescala mas pequefia de longitudes de los vortices asociada a la disipacién de energia
se conoce como la escala de Kolmogorov, cuyos los valores clasicos son de menos de 1
mm.

En los vortices turbulentos, una caracteristica interesante es que las velocidades dentro
de dlos estan correlacionadas. Las escalas de longitud de los vortices se pueden
identificar comparando velocidades simultaneas (T = 0) en dos puntos Ay B a una
distancia | (x). De acuerdo con Tennekes & Lumley (1972), la escala longitudinal de la
turbulencia L es una medida de |a escala de longitudes (escala Euleriana) de los vortices
méas grandes que muestran la correlacion espacial entre las fluctuaciones de vel ocidades
asociadas a los vortices. Asumiendo que la fluctuacion de la velocidad es ua' en la
direccién x en e punto A y la fluctuacion de la velocidad es ug' en la direccion x en el
punto B (figura 2.18)

Figura 2.18.- Esquema de definicion de laescalalongitudinal de laturbulencia.

Entonces la escala longitudinal de la turbulencia se define como:

(Ua'ue) 3 Mm = Jcen al [2.66]
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donde U’ representa la velocidad, u'? la varianza de la fluctuacion turbulenta, | es la
(vO)u()
(u”)
simbolos < > denotan que se trata de valores promediados y Cc (1) es e coeficiente de
correlacion entre dos puntos. En la préctica, la integracion se realiza como la sumatoria
de los datos disponibles hasta una distancia maxima razonable (e.g. € caado). Esta
distancia representa la distancia transversal al flujo medio principa a la cua el
momentum es transportado por los vortices. De aqui se desprende que Cc = 1 parax =0,
lo que significa una perfecta correlacion y que Cc @0 parax >>> 0, es decir, que no hay
correlacion

distancia de los puntos entre los cuales se calcula la correlacion ¢, = , los

Por su parte, la escala temporal T (0 escala Lagrangiana) se define andlogamente a la
escala espacid:

T = (‘swdt = 6 Ac(t) dt [2.67]

donde T es € tiempo entre los intervalos de los cuales se calcula la autocorrelacion
(correlacion de la misma variable en dos intervaos de tiempo distintos)

_{u(m)u'9)

AC—W. En condiciones normales, Ac ® 0 conforme t ® ¥, es decir, €
proceso deja de estar correlacionado consigo mismo después de mucho tiempo. Una
medida de la anchura de la funcion de correlacion se puede obtener reemplazando la
distribucién de autocorrelacién (ecuacion [2.67]) medida con un rectangulo de alturaly
anchura T (figura 2.19). En la préctica, la integracion debe readlizarse hasta un intervalo
maximo razonable, como por ejemplo el periodo del olege. Esta escala representa la
escala temporal de transferercia de energia de los macrovértices a los remolinos
pequeiios.

Los vortices con una escala longitudinal igua a la escala integral contienen cerca del
50% de la energia cinética asociada con |as fluctuaciones de la velocidad. Se estima que

los valores de L son aproximadamente el 10% de la profundidad del agua, es decir L »

0.1 hy que lavelocidad tipica de estos vortices dominantes es aproximadamente igual a
la intensidad turbulenta y que es del orden de 0.1 veces la velocidad verticamente

integrada, es decir, s, @0.1u. Por tanto, en flujos en canales, la escaa de tiempo
asociada para una revolucién completa de un vortice turbulento es aproximadamente

T @h/ u. Losvalores tipicos de la turbulencia estan contenidos en frecuencias del orden
de0.1alhz
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Figura 2.19.- Coeficiente de correlacion y laobtencion de la escalalongitudinal de laturbulencia
(1= micro escalade Taylor) !, (Tennekes & Lumley, 1972).

2.4.4.- Turbulencia en la zona de rompientes

Se menciondé antes que los flujos en la naturaleza son turbulentos y esto es
particularmente cierto en el caso de los flujos en el mar, especialmente dentro de la zona
de rompientes. El estudio de la tubulencia en la zona de rompientes es un tema
relativamente reciente y dada la gran complejidad del mismo, su avance dependera en
gran medida de gue los estudios tedrico-experimentales y numéricos se complementen.

La turbulencia en la zona cercana a la asta es e resultado final de una cascada de
procesos por los cuales la energia se transmite desde las oscilaciones de relativa baja
frecuencia (e.g. olegje) a movimientos de alta frecuencia (e.g. en la rotura) hasta
disparse en forma de calor. Este es uno de los casos en la naturadeza donde la
turbulencia presenta mayor complejidad, ya que en la zona de rompientes en particular,
las escalas temporales de los flujos (macro-turbulencia - flujo oscilatorio - corrientes -
ondas largas) se solapan y también mayor importancia, por sus efectos directos en la
circulacion costera (efectos de la difusion horizontal y vertical en € flujo medio) y en
los mecanismos de transporte (de contaminantes, sedimentos, €tc.).

Otro problema afadido es que la turbulencia en la zona de rompientes se genera
mediante dos fuentes principales. (a) en las cercanias de la superficie libre por la rotura
del olegje (donde hay una mezcla importante de agua y aire) y transmitiéndose por
adveccion a lo largo de la columna de agua 'y (b) por la friccion con el fondo (efectos
Vviscosos e interaccion con € fondo, formando una capa limite) por 1o que es totalmente
tridimensiona y no estacionaria.

Para el estudio de la turbulencia en la zona de rompientes es necesario conocer |os
flujos turbulentos <u’u',> y de masa <r' u',>paa lo cud son necesarias

mediciones de velocidad de ata frecuencia. Sin embargo, € principal problema del

! La microescala de Taylor esta asociada a las correlaciones espaciales de velocidad, de manera que
u2

e= 2n|—2
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estudio de la turbulencia en la zona de rompientes es que su definicion falla desde el
enfoque clasico de la mecanica de fluidos, ya que los distintos fendmenos fisicos
asociados a la rotura del olegje (turbulencia, flujo oscilatorio, corrientes y ondas largas)
coexisten en la zona de rompientes y sus escalas temporales y espaciales se solapan. Asi
los macrovortices generados en la rotura se pueden acoplar con el flujo oscilatorio del
olegje, las corrientes generadas por la rotura con ondas largas, etc.

Por lo tanto, la separacion de las escalas turbulentas de las escalas del olegje no es una

tarea trivial. En las figuras 2.20 y 2.21 respectivamente se muestran 10s procesos
involucrados en la generacion (produccion, difusién y disipacion) y advecciéon de la
turbulencia en la zona de rompientes.

Az C
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Figura 2.20.- Esquema de |os procesos de generacién de turbulencia en la zona de rompientes
(Fredsge y Deigaard, 1992)
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Figura 2.21.- Macrovértices en lazona de rompientes, su forma geométricay su adveccién en funcién del
tipo de roturadel oleaje (Zhanget al., 1994)

La macroturbulencia generada en el proceso de rotura es compleja y, dependiendo del
tipo de rotura, puede presentar macrovértices de e longitudinad a la playa,
cercanamente paralelo a la crestay que avanzan con el olegje o bien, de ges oblicuos
cercanamente verticales (inclinados) en el sentido de la propagacién del olegje y que
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pueden alcanzar la totalidad de la columna de agua en la zona de rompientes. Estas
estructuras macroturbulentas han sido descritas mas ampliamente por Nadaoka &
Hirose (1986), Nadaoka (1986), Nadaoka et al. (1989), Zhang (1994), Zhang &
Sunamura (1994) y Christensen et al. (1996) entre otros. Aun cuando sigue siendo un
tema que presenta muchas incertidumbres, la identificacion de los parametros de
turbulencia generada por la rotura del olegie en la zona de rompientes es de gran
utilidad para € estudio de varios de los procesos fisicos costeros y que son importantes
tanto desde € punto de vista de la ingenieria como de la administracion y mangjo de la
zona costera. Algunos de los puntos més importartes relacionados con la turbulencia en
la zona de rompientes son:

i.  Mecanismos de suspension de sedimento.
ii.  Mecanismos de transporte de sedimento.
iii.  Erosiony regeneracion de playas.
iv.  Dispersiéon de contaminantes.
v.  Decaimiento de la energia en la zona de rompientes

vi. Forma del perfil transversal de las corrientes longitudinales inducidas por la
rotura del olegje (difusién horizontal).

2.4.4.1.- Difusén horizontal

Como se menciond antes, la turbulencia juega un papel fundamental en dos de los
procesos fisicos méas importantes dentro de la zona de rompientes: la difusion horizontal
y vertical de momentum que da forma a las corrientes longitudinales (discutido en €
apartado de corrientes) y como mecanismo de suspension de sedimentos y su
correspondiente transporte (cuyo estudio queda fuera de los objetivos de la presente
tesis). Este es un tema sumamente extenso por 1o que tan sdlo se mencionan algunos de
los muchos enfoques utilizados para € estudio de la difusién (que es un parametro
importante en la utilizacion de nmodel os numéricos de corrientes inducidas por la rotura
del olegje). A continuacion se mencionan brevemente algunas de las aproximaciones
utilizadas en la determinacion del coeficiente de difusion horizontal.

El célculo del coeficiente de difusion horizonta ny en la zona de rompientes puede
realizarse mediante formulaciones semi-empiricas. A partir del andlisis dimensional, en
todas estas aproximaciones se asume que la difusion horizontal de momentum es
proporcional a producto de una escala de velocidades por una escala de longitudes. La
diferencia fundamental entre las distintos modelos de ny es la forma como se estimen
estas escalas.

Una de las expresiones més sencillas (1-D) para € célculo de la difusién horizontal es
la de Longuet-Higgins (1970), que asume un incremento proporcional (lineal) con el
incremento a la distancia de la linea de orilla hasta la zona de rompientes:
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n, =Nx,/gh [2.69]

donde N es un coeficiente empirico menor a 0.016, la escala de longitudes se basa en la
distancia a la linea de orilla (X) y la escala de velocidades caracteristica es la velocidad

del olegje en aguas someras \/ﬁ . Las limitaciones de este modelo es que la difusion

horizontal no disminuye después de la zona de rompientes, asume olegje regular y una
pendiente de playa rectilineay monotona.

Thornton (1970), con estas mismas escalas caracteristicas, propuso un modelo méas
genera para un perfil de playa arbitrario que adicionalmente incluye la influencia del
angulo de incidencia del olegje, y que permite que el valor de ny disminuya cuando
aumenta la distancia hacia la linea de orilla después de la zona de rompientes:

H?gT
n cos @ 2.69
" gph @) [2.69]

dondea esd angulo entre las crestas de las olas y lalinea de orilla.
Posteriormente, Jorsson et al. (1974) propusieron una expresion para la difusion

horizontal donde la escala de longitud y velocidad caracteristicas son la amplitud de la
excursion y lavelocidad de las particulas de agua en €l flujo oscilatorio:

My = K; At [2.70]

donde K; es un coeficiente adimensiona a determinar, Apm €s € desplazamiento de la
excursion de la particulay upwm €s la velocidad maxima del flujo oscilatorio en e fondo.

Las ventgjas del uso de modelos de este tipo es la simplicidad de las formulaciones, que
no presentan valores siempre crecientes y discontinuos en la linea de rotura del olegje,
que las escalas que consideran son escalas dominantes en la zona de rompientes y por o
tanto dan resultados fisicamente consistentes.

Battjes (1975) a partir del andlisis dimensional, propone la siguiente expresion:

n, =Kge? L% [2.71]

donde Kpg1 es un coeficiente de orden 1, e es la tasa de disipacion de energia por unidad
de masa, y L es una escala de longitud turbulenta. Battjes (1983) considera que e es
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funcion de la tasa de disipacion de energia del olegje debida a la rotura Dy, y adoptando
L como la profundidad local, la difusién horizontal se puede definir como:

3

Oi.

aD. ¢
nH = KBzhgr—b :

[2.72]

Q|

donde € coeficiente Kg, (del orden de 4.5) es funcién del coeficiente N -del parametro
P de Longuet-Higgins (ecuacion [2.93]) que representa la importancia ielativa de la

mezcla horizontal-, la pendiente del perfil de playamy e parametro g de rotura:

/3
& N 0
Keo =¢ = [2.73]
S #2 mr
8695 ™ 5

Izumiya (1984) propone una expresion similar para €l coeficiente de difusién horizontal
(ue usa para comparar datos de campo y datos de laboratorio (cuya diferencia es de dos
ordenes de magnitud):

Ny, = K, g¥m¥hVox ¥ [274]

donde K, es una constante del orden de 0.012, h, esla profundidad del olegje en roturay
Xp €sladistancia desde lalineade orillaal punto de roturadel olegje.

De Vriend & Stive (1987) proponen una expresion similar ala de Battjes, afiadiendo €l
efecto de la difusion de la turbulencia generada en e fondo ng = K g ku.h:

n, =ng + Kvszhgr—g [2.75]

donde k es la constante de von Karman, u- es la velocidad de cortey Kys Y Ky (este
altimo del orden de 4.5) son coeficientes empiricos que varian segin distintos
investigadores. Cabe destacar que las expresiones para la difusion vertica n; (2) son
similares y que los coeficientes que se usan son mucho més pequefios (e.g. Ky es del
orden de 0.025 a 0.45).

Kim et al. (1986) y Deguchi et al. (1992) proponen una expresion similar a la de
Battjes (1975):
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n, =KF¥fgh H [2.76]

donde F =5.3- 3.3x, - 007 y Kk es una constante adimensional de calibracion. Esta
m

ecuacion presenta, a igua que la expresion de Longuet-Higgins (1970), € problema de
gue ny crece indefinidamente con la distancia a la linea de orilla, mientras que en la
realidad, ny decrece después de alcanzar un méximo alrededor de h/h, = 0.7.

Otra expresion relativamente sencilla es la propuesta por Nadaoka & Hirose (1986)
donde la mezcla horizontal 1a definen como

5
17 L 1
n, = Zg'g?gcf hy/gh m? [2.77]
2

donde L eslalongitud de onday gesel pardmetro de rotura.

Ademés de la difusion por la turbulencia generada en € fondo y en la rotura, otra
fuente de mezcla horizontal turbulenta es la debida a los gradientes verticales de las
corrientes horizontales. La mezcla que producen estos gradientes verticales de las
corrientes en la zona de rompientes es dominante para la difusion trarsversal (Svendsen
& Putrevu, 1994 y Karambas, 1999), lo que explica la gran diferencia entre los valores
de los coeficientes de difusion horizontal y vertical que precisan los modelos numéricos.

Las mayores dificultades asociadas a la determinacion de los coeficientes de difusion
turbulenta, tanto vertical como horizontal son por una parte, que la mayoria de las
formulaciones se apoyan o0 han sido calibradas con observaciones de laboratorio donde
los efectos de escala (salvo en grandes instalaciones) son importantes, y por otra parte,
que las medidas de campo son escasas y los resultados sumamente dificiles de
interpretar.

2.4.4.2.- Definicion de la macroturbulencia producida por la rotura del oleaje

Como se ha explicado antes, la definicidn de la turbulencia en la zona de rompientes es
un problema complejo debido a solape de escalas. Ademas, su estudio requiere de
medidas de ata frecuencia de velocidades y € andisis depende de una correcta
separacion de escalas, que es una de las aportaciones de esta tesis. De aqui que €l
estudio de la turbulencia producida por la rotura del oleaje presente algunas
limitaciones. Debido a la coexistencia de varios flujos no estacionarios con escalas
irregulares y e solape de las escalas entre las olas (cortas) y macrovortices turbulentos
generados en la rotura del olegje, se han propuesto varios nétodos para separar la
turbulencia de las olas, aungque ninguno de ellos parece exento de desventgjas:
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I.  Promediado de fase o por redlizaciones (Stive, 1980; Aono et al., 1982, Cox et
al., 1994, Ting & Kirby, 1994).
Este método define la turbulencia como la desviacion sobre e movimiento medio
medido a partir de muchos ciclos en una determinada fase del movimiento. La
aplicacion de este método (ideado para olas regulares) es de dificil aplicacion en un
tren de ondas irregulares (real).

ii.  Filtros de banda analdgicos en € dominio de las frecuencias (Nadaoka, 1986), o
digitales (Aono y Hattori, 1987 y Rodriguez et al., 1995).

Los filtros de banda tiene e inconveniente de necesitar una frecuencia de corte
adecuada, ademas de que su aplicacion puede introducir distorsiones para las
frecuencias maxima y minima de la banda seleccionada y en muditiplos de las
frecuencias de corte. Para aplicar este método se requiere del uso de |os espectros de
energia. Se establece una frecuencia critica a partir de la cua todas las ondas con
frecuencias mayores son consideradas turbulencia. En este método no queda claro
gué valor deberia tomarse como frecuencia critica

iii.  Filtros numéricos de media mévil (Nadaoka, 1986 y Okayasu, 1989).
Estos filtros tan simples no detectan la presencia de los macrovortices s € intervalo
de promediado es corto, y no filtran e flujo oscilatorio asociado a olegje S este es
demasiado largo.

iv.  Coherencia (Thornton, 1979).

En este método, la velocidad turbulenta se define como ése movimiento gque no tiene
coherencia con la fluctuacion de la superficie del mar h. La velocidad total u se
descompone en una velocidad media U y unavelocidad turbulentau’ de manera que
u=(T+u'). Este método presenta dos desventajas importantes. Por una parte, los
macrovortices generados por la rotura del olege pueden afectar la forma de la
superficie libre (Nadaoka, 1986) por lo que solo se aconsga para separar la
turbulencia de altas frecuencias (Kuznetsov y Speranski, 1990). La segunda
limitacion es que la coherencia entre la superficie libre y las velocidades en e seno
del fluido se ven distorsionadas por efectos no lineales del olege, aun sin rotura,
(Horikawa, 1988), por lo que es de dificil aplicacion para olas no lineales (donde la
coherencia es menor a 1).

v. A partir de tasas de disipacion y el espectro del nimero de onda de la
turbulencia (George et al., 1994).
De desarrallo relativamente reciente que no ha sido contrastado y que tiene algunas
hipbtesis redtrictivas (la validez de la hipétesis de Taylor, lo restrictivo de las
hip6tesis asumidas para las velocidades medias, |a estacionariedad, etc.).

vi.  Método mixto (Rodriguez et al., 1999).
A partir de la utilizacion de un filtro numérico de la serie con una frecuencia de

corte obtenida a partir de la comparacion con |os espectros de la superficie libre y de
las velocidades.
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2.5.- Corrientes en la zona cercana a la costa

Cuando € olegje acanza la costay rompe en la playa, se pueden generar, dependiendo
de las condiciones del olegje y de la playa, una gran variedad de corrientes en la zona
cercana a la costa. Se pueden distinguir dos patrones de circulacién que pueden ser
considerados como casos limite (ver figura 2.46). Cuando las olas se aproximan en
direccion normal alacostay sus crestas rompen paralelamente alas lineas batimétricas,
las corrientes generadas toman la forma de circulacién en celdas con corrientes de
retorno (en inglés rip currents), generalmente muy fuertes y estrechas en direccion mar
adentro (figura 2.46a.). El otro caso de circulacion ocurre cuando las olas se aproximan
a la costa y rompen con un angulo considerable con relacion a la linea de orilla; las
corrientes generadas fluyen paralelamente a lalinea de orillay esta confinada casi en su
totalidad a la zona de surf, entre las rompientes y la linea de orilla (figura 2.46¢.). En
otros casos que se pueden considerar como intermedios a los anteriormente
mencionados, especialmente cuando las olas rompen con poco angulo, las corrientes
adquieren caracteristicas de ambos casos, siendo impulsadas en parte por rotura oblicua
del olege pero también desviandose hacia mar adentro como corrientes de retorno
(figura 2.46b).

Dependiendo de la fuerza y del patron de circulacion de estas corrientes, pueden ser
peligrosas para los bafistas (especialmente las corrientes de retorno), y beneficiosas
para el medio, pues hacen que e tiempo de permanencia del agua en la zona cercana a
la costa sea pequefio y que se reemplace por agua generalmente mas limpia proveniente
de la zona offshore.

Las corrientes generadas por la rotura del olegje son & movimiento de agua dominante

en la zona cercana a la costa para costas abiertas, y por lo tanto son importantes en la
dispersion de contaminantes, nutrientes, transporte de sedimentos y por lo tanto de la
respuesta morfodindmica de una playa. Cuando estas corrientes interactian con los
flujos oscilatorios y de resaca asociados a olege, se produce € transporte de
sedimentos. Estas corrientes dan la direccion a movimiento de los sedimentos en una
playa, y como resultado una remodelacion de la topografia. Generalmente la forma de
una playa reflgga con claridad los patrones de circulacién de las corrientes, y es
claramente diferente para los casos extremos ya mencionados (figura 2.22).

De la misma manera, es f&cil intuir que la topografia costera es un factor importante
gue controla los patrones de corriente, por 1o que los sistemas hidro- morfodinamicos se
retroalimentan (se afectan el uno a otro), por lo que muchas veces es dificil saber que
fue primero, la corriente o la topografia
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Figura 2.22 a, b, c.- Patrones de circul acion observados en lazona cercana ala costa en funcion del
angulo de aproximacion del oleaje (Komar, 1998).

2.5.1.- Corrientesinducidas por oleaje oblicuo

El menos complgo (y por tanto meor comprendido) de los casos de corrientes
inducidas por el olegje y de la mayor importancia como mecanismo de transporte de
sedimentos longitudinal a la costa, es el de la corriente longitudinal producida por la
rotura del olegje con incidencia oblicua. Este tipo de corrientes puede ser confirmado
mediante una simple observacion visual, donde se ve claramente que la corriente esta
confinada en la zona de surf, decreciendo rapidamente en velocidad detras de la zona de
rompiente. Aqui la corriente es inducida basicamente por € olegje rompiendo en una
playa con pendiente y eventual mente puede verse afectada por otros factores impul sores
como €l viento, las ondas de marea y corrientes oceanicas (ver Nummeda & Finley,
1978 y Hubertz, 1986 donde se ha reportado la influencia local del viento).

Se han propuesto diversas teorias para este ipo de corrientes inducidas, bs primeras
por Galvin (1967) y Komar (1976). Se pueden encontrar andliss més recientes en
Bowen (1969), Longuet-Higgins (1970a, b) y Thornton (1970). Estos estudios
emplearon el concepto de tensor de radiacion (Longuet-Higgins, 1964) para describir el
flujo de momentum asociado con el olegje como e agente impulsor de las corrientes
longitudinales. La diferencia entre las aproximaciones efectuadas en estos andlisis es,
basicamente, en la formulacion del coeficiente de arrastre en la corriente y € modelado
del coeficiente de mezcla horizontal a través de la zona de surf. El andlisis de Longuet-
Higgins representa la solucion méas simple y ha sido € punto de partida para muchos
estudios posteriores.
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Asumiendo teoria lineal, aando € oleaje rompe paralelamente a la costa, hay una
componente en direccion ala costa S (ecuacion[2.34]) del tensor de radiacion (el flujo
de momentum asociado con € olegje) y una componente paralela a la costa Sy
(ecuacion [2.35]) que es d resultado de los efectos del olege en las presiones
hidrodinamicas. Pues bien, cuando €l olegje tiene una aproximacién oblicua a la costa,
entonces ambas componentes del tensor de radiacion tendrdn una componente
longitudinal ala costa, que combinada es,

. ina g
S, =Ensinacosa = (Ecn cosa)?'Tg [2.78]
2

dénde E es la densidad de energia del olegje, n es la relacidn entre las celeridades de
grupo y de fase ddl olegje, ¢ es la velocidad de fase, a es € angulo de las crestas del
olegje con respecto a la linea de orilla, € término (Ecn cos a) es € flujo de energia por
unidad longitudinal de playay € término (sin a / c) es constante de acuerdo con la ley
de Snell s se considera que las isObatas son paralelas a la costa. Aqui, X es positivaen el
sentido de aproximacion alaplayaey es paralelaalalineade orilla, de manera que Sy
denota e flujo (en direccién a la playa) de la componente longitudinal a la playa del
flujo de momentum del olegje. Asumiendo que la friccién con € fondo es despreciable,
entonces € flujo de energia es constante y por lo tanto, Sy = Constante. Asi, cuando un
tren de olas proveniente de aguas profundas llega a la playa, S, permanece intacto y
solo comienza a variar cuando las olas rompen en la playa. Esta disipacion de Sy en la
zona cercana a la costa es la causa directa de la generacion de las corrientes
longitudinales a la costa (Bowen, 1969b; Longuet-Higgins, 1970a, b; Thornton, 1970).
Notese que cuando a = 0, entonces S,y = 0, de acuerdo con la ecuacion [2.78] por lo que
no hay una fuerza impulsora de corrientes longitudinal es.

El empuje real que genera las corrientes longitudinales es la variacion
(gradiente) de Sy en direccion a la costa, ‘HSXy/‘ﬂx, esto es, la disipacion local de Sy
conforme las olas vigan y progresan a través de la zona de surf. Empleando la teoria
lineal del olegje para evaluar la densidad de energia del olegje (E:%rgHz), la
derivada de la ecuacion [2.78] es:

1S, 5

—= =—2zr ghm sina cosa [2.79]
x 4

donde h es la profundidad local y m es la pendiente de la playa g—hg
X

derivacion, se asume que cosa » constante). Esta expresion también se puede expresar
en términos de la velocidad orbital horizontal méxima del olegje upwm que segun la

teorialineal, en aguas someras es proporcional a \/g_h :

(a hacer esta
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@ ==27r u,,,,msina cosa [2.80]
Ix 4
e 1 0
donde z = ée a%g OU_, y g es e parametro de rotura del olegje (la relacion de la
8 ﬂjz

atura de rotura del olege con la profundidad local). El parametro z considera los
cambios que e setup provoca en la profundidad en la playa comparada con la
profundidad del agua en eposo. En & andlisis se asume que g, y por lo tanto z,
permanecen aproximadamente constantes [g » 0.78-1] conforme las olas rompen y
avanzan a través de la zona de rompientes. La velocidad orbital del olegje Upwm €S

proporcional ala profundidad local del aguah, (yaque u,,,, 1 @ ), por lo que su valor

se verareducido conforme las olas atraviesan la playa. Debido ala refraccion de sufre e
olegje a propagarse en la zona cercana a la costa, € término sina también decrece
progresivamente, y por lo tanto, el mecanismo impulsor de las corrientes longitudinales
alacosta, 1S, /‘nx de las ecuaciones [2.79] y[2.80] decrece através de la playa, siendo

el maximo en la zona de rompientes y cero en lalinea de orilla.

Los modelos mas smples de las corrientes longitudinales a la costa establecen el
equilibrio de este empuje con €l arrastre (friccion) del flujo resultante. Longuet-Higgins
[19704] formul 6 este arrastre como:

(R) =§cfr T [2:81]

dénde M eslavelocidad de la corriente longitudinal y C; es un coeficiente adimensional

de arrastre. Operando las dos fuerzas opuestas de las ecuaciones [2.80] y [2.81],
considerando un flujo estacionario y resolviendo para la magnitud de la corriente
longitudinal M:

vl = @z o Uy,,SIN& cosa [2.82]
8 C

vl = —z —1/ Sina ,cosa, [2.83]
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Aqui, los pardmetros del olegje han sido evaluados en la zona de rompientes, siendo hy,

la profundidad en la rompiente y ap, € angulo de la rompiente con respecto a la costa;
Upwm también es evaluada en la zona de larompiente.

Esta sencilla relacién derivada tedricamente por Longuet-Higgins (1970a), implica que
la corriente longitudinal es proporciona aupwm SN, cosap, siendo la pendiente del
fondo my € coeficiente de arrastre C; factores que potencialmente pueden gobernar la
magnitud del flujo. Komar e Inman (1970) comparando soluciones simultaneas de dos
ecuaciones aparentemente independientes utilizadas para evaluar las tasas de transporte
longitudinal de sedimentos, obtuvieron independientemente una expresion para evaluar
la magnitud de la corriente longitudinal en la posicion media de la zona de surf (que
validaron empiricamente con datos de corrientes longitudinales, encontrando una buena
coincidencia):

vl =2.7u,,, sina, cosa, [2.84]

ddnde vl es la corriente longitudinal en la posicién media de la zona de surf (a la mitad
de la distancia entre la zona de rompientes y la linea de orilld) y upwm Y a1 Se evallan en
la posicion de la rompiente. Cabe recacar que, normamente, las corrientes
longitudinales son medidas en esta posicién media, y esta magnitud es también e valor
maximo de distribucion de la corriente longitudinal a través de la zona de surf.

Usando teoria lineal (esdecir, aceptando que: Uy, 1 +/gh, pJg(Hb/g)), Komar

(1979) sugiere gque es preferible expresar esta ecuacion en términos de la altura media
cuadrética del olegje en rotura Hy, como:

vl =1.17,/gH,, sna,cosa, [2.85]

Cuando se trata de olegje aeatorio, la expresion para la atura de ola significante en
rotura Hps puede aproximarse como:

vl =1.0,/gH snha,cosa, [2.86]

De las muchas relaciones que se han propuesto para predecir € valor de las corrientes
longitudinales a la costa en la posicién media de la zona de surf, las ecuaciones [2.84],
[2.85] y [2.86] que son equivalentes son las que dan mejores resultados. EI USACE
(Shore Protection Manual, 1984), propuso una expresion que depende de la pendiente
de laplaya:

vl =41.4m\/gH, sina, cosa, [2.87]
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gue esta basada en la solucion de Longuet-Higgins (ecuaciones [2.82] y [2.83]) en €
gue se asume un valor constante para el coeficiente de arrastre Cs = 0.01. La base
ofrecida por € S.P.M. para esta relacion eran los datos de campo de Putham et al.
(1949) y las mediciones de laboratorio de Galvin & Eagelson (1965). No obstante, esta
expresion no concuerda bien con los datos de Putman et al. (1949), Brebner &
Kamphuis (1963), y los de Komar & Inman (1970). La ecuacion [2.87] difiere de la
ecuaciones [2.85] y [2.86] sdlo en la inclusién de la proporcionalidad directa con la
pendiente de la playa m, y es precisamente esta la causa de la poca capacidad predictiva
de larelacion propuesta por e S.P.M. Esto también se demostré al comparar con datos
de laboratorio obtenidos por Putman et al. (1949) donde emplearon un amplio rango de
pendientes de playa 'y en los que se encontrd que a mayor pendiente de playa, mayor €l
error para predecir la magnitud de la corriente longitudinal a usar la ecuacion [2.87]. La
conclusion parece definitiva; la corriente longitudinal no es directamente proporcional a
la pendiente de la playa como se declara en la ecuacién [2.87] del S.P.M.

Por otra parte, Galvin (1967), basandose en una simple consideracion de continuidad,

donde asume que el volumen de agua aportado por el olegje en rotura que entra
directamente en la zona de surf contribuye directamente al caudal de la corriente
longitudinal, propuso una relacion para la corriente longitudina media en la que de
nuevo, hay una dependencia directa con la pendiente de la playa:

vVl = gmT sin2a, [2.88]

donde T es e periodo del olegje. Como se discute en Komar & OltmanShay (1990),
esta suposicidn no se gjusta 0 no concuerda con los movimientos de agua conocidos en
la zona cercana a la costa y no se puede usar para predecir corrientes longitudinales
estacionarias. Galvin ofrece datos muy limitados para respaldar la relacion que ha
propuesto. Komar & Oltman Shay demostraron que la ecuacion [2.88] falla cuando se
compara adecuadamente con datos de corrientes longitudinales. El fallo de esta relacién
se debe més a la dependencia directa con la pendiente de la playa m, que con la
dependencia de larelacion con el periodo del olegje o que con la altura del olegje. Asi €l
uso de las ecuaciones propuestas por € Shore Protection Manual (1984) o por Galvin
(1967) (ecuacion [2.88]) conlleva a errores de més de un orden de magnitud (Komar,
1979; Komar & Oltman Shay, 1990).

La falta de dependencia observada de la corriente longitudinal con la pendiente de la
playaimplica que el término de la ecuacion [2.83] rr}/Cf » constante, dando origen ala

ecuacion [2.84] y a sus equivalentes (ecuaciones [2.85] y [2.86]). Esto parece ser
razonable para e comportamiento esperado del coeficiente de arrastre y la pendiente de
la playa con el cambio en la granulometria de los sedimentos en la playa; conforme el
tamafo de grano se incrementa, tanto m como C; se incrementan, asi que la relacion
m/ C; en principio debe de permanecer aproximadamente constante. Sin embargo, tal y

como apunta Huntley (1976a, b), esto no explica la concordancia con las medidas de
laboratorio en los que se ha ensayado con playas de fondo rigido y con una pendiente
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fija. Como dternativa, Huntley (1976a, b) explica la constancia aparente de m/Cf en

términos de los efectos de la pendiente de la playa con la turbulencia generada durante
la rotura del olege. Un incremento en la pendiente de la playa producira un
estrechamiento de la zona de surf sobre la cual se producira una rotura del olegje mas
violenta y por tanto mayor turbulencia por unidad superficial de agua. Esto
incrementaria la mezcla horizontal, que dard como resultado una disminucion en la
magnitud de la corriente longitudinal y por lo tanto un mayor valor aparente para €l
coeficiente de arrastre Cs.

L as predicciones anteriores para la corriente longitudinal son para su magnitud del flujo
en la posicion media en la zona de surf. Sin embargo muchas aplicaciones ingenieriles
requieren el calculo de la distribucion completa del campo de velocidades en la zona de
surf, es decir, € perfil de las variaciones de la corriente longitudinal a través del ancho
de la zona de surf. Bowen (1969a), Longuet-Higgins (1970b) y Thornton (1970) entre
otros analizaron dichas variaciones considerando los valores locales del empuje de

1S, /‘nx y del coeficiente de arrastre y las variaciones de estas fuerzas con respecto de

X, la coordenada transversal a la playa. Sus andlisis también incluyeron los procesos de
mezcla horizontal que acttan suavizando los perfiles resultantes. Este Ultimo proceso
normalmente es interpretado como la transferencia cross-shore de momentum debida a
los vortices horizontales que se originan principal mente por los procesos de rotura del
olegje, aunque también se debe al proceso paulatino de rotura del olegje através de la
zona de surf, de olas de distintas alturas.

La diferencia basica que se observan entre los perfiles de velocidades obtenidos en
distintos andlisis es debida principalmente a la forma en la que se evalla €l coeficiente
de mezcla horizontal o lateral. Bowen (1969a) supuso que este coeficiente de mezcla
lateral era constante a través de la zona de surf, mientras que Longuet-Higgins (1970b)
usd un coeficiente de mezcla equivalente a(r X Upwm), argumentando que la escala
longitudinal de la turbulencia dependia de la distancia cross-shore (gje x) entre la linea
de orillay la linea de rompientes, que limita e tamafio de los vértices, mientras que la
escala de velocidad es representada por un, (la velocidad orbital horizontal maxima del
olege). Esta forma ha sido utilizada en muchos estudios posteriores (e.g., Kraus &
Sasaki, (1979), Madsen et al., (1978)). En otro andlisis de la turbulencia en la zona de
surf, Battjes (1975) sugiere que el tamano caracteristico de los vortices esta limitado por
la profundidad local, no por la distancia transversal (ge x) desde la linea de orilla
Posteriormente evalud la escala de velocidades a partir de la tasa local de disipacién de
la energia del olegje por unidad de superficial del fondo. Sin embargo, para una playa
con pendiente uniforme, esto conlleva a una expresion muy similar a la obtenida por
Longuet-Higgins (1970b), diferenciandose principamente en la inclusién de la
pendiente de la playa en e término de mezcla horizortal. Basandose en una
comparacion con datos de laboratorio, Madsen et al. (1978) concluyeron que
efectivamente, debe de haber una dependencia de la mezcla horizontal con la pendiente
de la playa, tal y como fue propuesto por Battjes (1975). Esto también es corroborado
por Huntley (1976a), que ademas lleva a cabo una evaluacion simultanea del coeficiente
de arrastre, dando lugar a un modelo més complejo en € cua la mezcla latera es €
resultado de la turbulencia generada por la rotura del olegje, la cual, ademas, no tiene
una distribucién uniforme en la columna de agua, como fue corroborado por Rodriguez
et al., 1999). Otros estudios evaluaron el coeficiente de viscosidad turbulenta basdndose
en un razonamiento diferente, expresandolo en términos del flujo oscilatorio asociado a
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olegje (Thornton, 1970 y Jonsson et al., 1974), lo que Battjes (1975) critica, sefialando
gue la principal fuente de energia turbulenta en la zona de surf es la intensa disipacion
de la energia del olegje debida a la rotura y que la aportacién de los movimientos
oscilatorios del olegje ya estaban considerados en |os tensores de radiacion.

La solucién obtenida por Longuet-Higgins (1970b) para € perfil de la corriente
longitudinal es:

_jBXP+AX para0<X <1

i , [2.89]
B, XP paral< X <¥

\Y

donde X =x/X, siendo X, la distancia de la linea de orilla a la linea de rotura,
V =v/v, , donde v es la magnitud de la corriente longitudinal a una distancia x desde la
linea de orilla, normalizada por:

v, :%gzzCﬂ«/ghbs'nabcosab [2.90]
f

y donde hy es la profundidad en la linea de rotura. Esta expresién es similar a las
ecuaciones [2.82] y [2.83] ya que muestra la misma dependencia con las condiciones
del olegje. Los coeficientes de la solucion completa son:

1
p=- i [291)
4 §16 zPy
1
p=->-2 17 [2.92]
4 §16 zPg
N
-pm [2.93]
aC;
A-— L pr2 [2.94]
1. 82P0% 5z
€2 5
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B =Pelna [2.95]
Pi- B

B =Pl A [2.96]
P.- P,

Esta solucion conlleva a la familia de perfiles de las corrientes longitudinales que se
muestran en la figura 2.49, cada perfil para un valor dado de P. De acuerdo con la
ecuacion [2.93], P es un parametro adimensiona gue representa la importancia relativa
de la mezcla horizontal, representada por el coeficiente N, comparado en e coeficiente
de arrastre representado por C:. En e caso hipotético que no hubiese mezcla turbulenta
horizontal, entonces N = 0 y por lo tanto P = 0, y la solucion daria un distribucion de
“diente de sierra’ con una discontinuidad en la linea de rotura (figura 2.23). Esta

distribucion demuestra que la corriente esta siendo impulsada por 1S, /‘ﬂx solo dentro

de la zona de surf, y sin ningln mecanismo impulsor fuera de la zona de rompientes.
Incrementando la mezcla horizontal, se produce un incremento del coeficiente P, y €
perfil se vuelve mas suave y més redlista, trasladando el maximo de la corriente
longitudinal hacia € interior de la zona de rompientes (en direccién a la costa) y
disminuyendo en magnitud. Al incluir la mezcla horizontal, hay un acoplamiento entre
el agua fuera de la zona de rompientes con €l flujo dentro de la zona de surf, de manera
que ahora hay una corriente fuera de la zona de surf sin discontinuidad en la linea de
rotura.

«0
Lo A

Figura 2.23.- Familia de perfiles de corrientes longitudinales ala costa através de la zona de surf para las
ecuaciones ([2.89] ala[2.96]) de Longuet-Higgins. Los gjes son adimensionales, siendo X =x/x, y V =
v/Vg (ecuacion [2.90]). A valores mayores del pardmetro P (ecuacion [2.93]) mayor el efecto de lamezcla
horizontal (Longuet-Higgins, 1970).

La gran mayoria de los datos de corrientes longitudinales de que se dispone, fueron
medidos en la posicion media de la zona de surf y fueron usados para establecer las
ecuaciones [2.85] y [2.86]. Esto corresponde a la velocidad en € punto X = 0.5 (en €l
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perfil solucion de las ecuaciones [2.89]a [2.96]) y puede ser usado para validar dicha
solucion. Esto fue hecho por Komar (1976b) forzando a que la distribucién de los
perfiles coincidiera con los valores predichos por las ecuaciones [2.84], [2.85] y [2.86],
haciendo de este modo que la distribucion se gjustara a los datos disponiblesen X = 0.5.
Esto da como resultado que larelacion m/C, seafuncion de P, por lo que unavez se ha

seleccionado un valor del parametro P adecuado para definir 1a forma general de los
perfiles de las corrientes dentro de la zona de surf, se obtiene un valor definido para €l
parametro m/ C, y en consecuencia de Cs para una pendiente de playa conocida

Algunas investigaciones han comparado los perfiles de velocidades tedricos con
medidas obtenidas en estanques de olegje de laboratorio. Longuet-Higgins (1970Db)
comparo datos de laboratorio con los obtenidos por Galvin & Eagelson (1965) y
concluy6 que P » 0.1 a 0.4. Kraus & Sasaki (1979) compararon sus soluciones tedricas
con datos de Mizuguchi et al. (1978), encontrando una concordancia bastante buena
dentro de la zona de surf, mientras que existe una pequefia divergencia fuera de la zona
de surf. Kraus & Sasaki (1979) sefialan que esta diferencia fuera de la zona de surf es
debida probablemente a la fata de precisién a momento de medir velocidades de
corrientes longitudinales de baja magnitud en presencia de un campo de olegje fuerte.
Igual que Kraus & Sasaki (1979), Smith & Kraus (1987) comparan sus perfiles
derivados tedricamente con los datos de Mizuguchi et al. (1978).

Se obtuvieron nedidas de campo adicionaes de las distribuciones de las corrientes
longitudinales, como parte del estudio de transporte de sedimento en la zona cercana a
la costa (NSTS) en Santa Barbara, California. Aqui la playa tiene las caracteristicas de
las suposiciones hechas en la mayoria de los andlisis tedricos; es relativamente uniforme
y rectilinea, con isbbatas paralelas a la linea de orilla. Wu et al., (1985) compararon las
medidas de los perfiles de la corriente durante 5 dias de poca actividad del olegje, €l
cua tenia un espectro de energia y direccional de banda estrecha, permitiendo una
suposicion (simplificacién) de un olegje unidirecciona y monocromatico para su
modelado. Sus modelos incluyeron friccién por fondo, mezcla lateral y aceleraciones
convectivas no lineales. Siendo tan integral (completo), requirid de soluciones
numeéricas. La solucién predice las variaciones a través de la zona de surf en direccion a
la costa de la Hyms, asi como el perfil de la corriente longitudinal. Un ejemplo del perfil
calculado se muestra en la figura 2.24, comparando su modelo con datos medidos. La
obtencion de estos perfiles tedricos de corrientes, se basa en iguaarlo con las
mediciones, con 1o que se minimizan los errores obtenidos al “jugar” con los parametros
C:iy N hasta que alcanz6 el mejor gjuste; en este caso en particular, C; = 0.012y N =
0.006 para la solucién lineal, valores que concuerdan razonablemente bien con los
resultados de otros investigadores. También se hicieron comparaciones entre las
soluciones linedles y no linedles y se muestra en la figura 2.24 que la solucion lined da
un mejor guste general con los datos que € no lineal.

Los andlisis previos de las distribuciones de la corriente longitudinal asumieron todos
ellos olegje regular con altura uniforme, rompiendo en una posicion fija. Sin embargo
con un espectro de olegje, mientras mas grande es la altura de una ola individual, esta
romperd a mayor profundidad. Por lo tanto se debe definir una zona de rotura (en lugar
de una linea de rotura) donde las rompientes se incrementan en direcciéon a la costa
hasta que la cas totalidad de las olas rompen dentro de la zona de surf. Battjes (1972),
en base a este razonamiento, hace una descripcion ola a ola para un olegje irregular. A
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pesar de que desprecio € intercambio lateral de momentum debido a la turbulencia,
obtuvo perfiles de velocidad suavizados, parecidos a los encontrados por Longuet-
Higgins (1970b). Este resultado demuestra que el olegje irregular rompiendo en un
rango de profundidades tendra el mismo efecto que la mezcla lateral, y que en el campo
seria muy dificil separar ambas influencias. Esto ha sido especialmente demostrado en
el estudio redlizado por Thornton & Guza (1986) quienes analizaron las mismas
medidas que Wu, Thornton & Guza (1985). Aplicaron un modelo de transformacion
para un olegje aleatorio de con espectro de banda estrecha para describir las variaciones
espaciales cross-shore de las aturas de ola media cuadréticas Hnns estas variaciones
sirvieron como base para la derivacion del perfil de la corriente longitudinal. En un
intento por hacer sus andlisis mas completos, Thornton & Guza (1986) incluyeron la
mezcla horizontal en algunas de sus soluciones, pero € valor éptimo de N fue muy
pequefio (en promedio 0.0029) y su inclusion no mejoro significativamente los gjustes a
sus datos. La conclusion de este estudio es que los valores de viscosidad turbulenta
obtenidos en modelos no aeatorios con suposiciones sobre la mezcla horizontal, no
necesariamente corresponden a los verdaderos tensores de Reynolds, pero en su lugar
pueden representar |os efectos de la aleatoriedad de |as olas naturales.

Figura 2.24.-Comparacion de las medidas de campo del perfil de la corriente longitudinal alacosta
comparado con las solucionestedricas (lineal y no lineal). Medidas hechas durante la campafia NSTS
(Wu et al., 1985).

Thornton & Guza (1986) también incluyeron la aleatoriedad asociada con en el
espectro de alturas de olas, pero no consideraron las variaciones en las direcciones del
olege. En sus andisis, usaron datos de solo unos cuantos dias en los que habia
practicamente un solo tren de olegje cuya direccion angular tuvo muy poca variacion.
Battjes (1972) demostré que si la distribucion angular es grande el tensor de radiacion
(lafuerzaimpulsora de la corriente longitudinal), puede verse afectado seriamente. Mas
aun, indico que s € olegje era considerado como de crestas largas, entonces se podia
sobre estimar hasta un 100% la fuerza impulsora total de las corrientes longitudinal es.

Guza, Thornton & Christensen (1986) analizaron €l caso en el que un olegje con dos
periodos bien diferenciados se aproximan a la costa desde distintas direcciones. Un
gjemplo comun de esto es cuando un olegje tipo swell de una tormenta lgjana llega de
una direccion, mientras que un olegje de viento tipo sea generado localmente llega de
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otra direccion diferente. De nuevo sus andlisis se basaron en los datos de NSTS de Santa
Barbara (Wu et al., 1985) donde se registro olegje llegando de direcciones diferentes.
Este estudio incluyd grupos de datos que no fueron usados en los andlisis de Wu et al.
(1985) y Thornton & Guza (1986).

La mayoria de los andlisis tedricos, incluyendo las ecuaciones [2.89] a [2.96] de
Longuet-Higgins (1970b) se basan en la suposicion de una playa con pendiente
uniforme. McDougal & Hudspeth (1983) obtuvieron soluciones para perfiles de playa
concavos en los que la profundidad con respecto a nivel del agua en reposo es
proporcional a xZ, que aproxima a muchos perfiles de playa (perfil de Bruun y Dean).
Este perfil de playa produjo cambios muy marcados en los perfiles de velocidades
longitudinales para una playa con pendiente uniforme (figura 2.23), donde los méximos
de velocidad de las corrientes estan en la posicion de la linea de orilla (X = 0). Esto es
debido a que el perfil x?° tiene una pendiente infinita en la costa y la pendiente local es
importante en la solucion de la distribucion de las corrientes longitudinales. Para
perfiles més complegos, se requieren soluciones numéricas mas que andliticas. En la
figura 2.25 se muestra los andliss de Symonds & Huntley (1980) para perfiles de
corriente sobre una topografia con una barra idealizada. Puede observarse que las
corrientes longitudinales son maximas sobre la barray minimas por encima del seno. La
magnitud de la corriente por encima del seno se incrementa cuando se incrementa el
parametro P debido a que es impulsada principalmente por la mezcla horizontal.
Symonds & Huntley (1980) también obtuvieron medidas de campo en dichas
condiciones, sugiriendo un valor para € parametro P » 0.1 a 0.4. Sin embargo es més
comun observar e maximo de la corriente longitudinal por encima del seno més que en
la cresta de la barra. Symonds & Huntley (1980) demostraron que esto era producido
por los gradientes longitudinales de presion debidos a las variaciones longitudinales del
setup a lo largo de la playa, que es generalmente la situacion donde las corrientes
longitudinal es estan asociadas con |os sistemas de circulacion en celdas.

e

Figura 2.25.-Distribucion tedrica de los perfiles de la corriente longitudinal sobre un perfil idealizado de
playa con barra sumergida en funcién de la mezcla lateral (Symonds & Huntley, 1980).
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2.5.2.- Corrientesderetornoy circulacién en celdas

Las corrientes de retorno son la caracteristica mas visible de los sistemas de circulacion
en la zona cercana a la costa. Por |o genera son corrientes fuertes y estrechas que fluyen
en direccion d mar. Normamente es facil distinguirlas ya que en la mayoria de los
casos traen consigo debris y sedimento, lo que le da a agua un color caracteristico
diferente a la que se observa en el agua adyacente y una textura superficial también
diferente por su influencia sobre los patrones de refraccion del olegje. Las corrientes de
retorno se alimentan por las corrientes longitudinales en la zona de surf dirigidas hacia
elas, incrementando su magnitud desde cero en un punto intermedio entre dos
corrientes de retorno vecinas hasta un maximo justo antes de girarse mar adentro para
formar la corriente de retorno (figura 2.26). A su vez, las corrientes longitudinales se
alimentan de un flujo lento de transporte de masa de agua traida por €l olegje hacia la
zona de rompientes.
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Figura 2.26.- Sistema clésico de circulacion por celdas en la zona cercana ala costa. Se pueden distinguir
las corrientes longitudinal es que alimentan ala corriente de retorno, los cuellos de la corriente de retorno
en direccion a mar y un flujo de agua desde la zona offshore (transporte de masa del olegje) que
compensa el flujo en los cuellos de las corrientes de retorno (Komar, 1998).

El patrén de circulacion por celdas en la zona de rompientes consiste de corrientes
longitudinales divergentes (donde la velocidad es nula) en algun punto intermedio entre
los cuellos de las corrientes, de unas corrientes de retorno que se extienden a través de
la rompiente cuyo flujo es en direccion al mar y de un transporte de masa de agua en
direccion ala costainducido por el olegje en rotura que compensa el agua que escapa de
la zona de rompientes. La corriente en el cuello de la ‘rip” suele ser estrecha 'y de
magnitud considerable mientras que la cabeza se abre como abanico. La forma
Idealizada de este sistema de corrientes es aquella en la que la corriente tiene una
orientacion normal a la costa con corrientes longitudinales a la costa dentro de la zona
de surf, cercanamente simétricas y orientadas hacia ellas como mecanismo de
alimentacién a ambos lados de la corriente de retorno (figura 2.26). Sin embargo es mas
comun ver alas corrientes de retorno cortar diagonalmente ala zona de surf en lugar de
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hacerlo perpendicularmente (figura 2.22b), con una asimetria muy marcada (grandes
variaciones tanto en la longitud como en la intensidad) en las corrientes longitudinales
en ambos lados de |a corriente de retorno (McKenzie, 1958).

Shepard et al. (1941), en uno de los primeros estudios de campo de sistemas de
corrientes de retorno, encontraron que la velocidad de las corrientes de retorno, asi
como la longitud de las mismas dependia de la altura del olegje incidente. Encontraron
algunos indicios de que la posicidn de las corrientes de retorno podia estar influenciada
por la topografia de la plataforma, ya que las corrientes de retorno se desarrollaban
generamente fuera de las éreas de convergencia del olegje, es decir, fuera de las &reas
de mayores aturas. Shepard & Inman (1950a, b) encontraron que aungue la topografia
de la plataforma y sus efectos sobre la refraccion del oleaje podian influir, también se
podian generar corrientes de retorno en playas con una topografia regular.

Por otra parte, McKenzie (1958) demostré que € patrén de circulacion tanto de
corrientes de retorno como de corrientes longitudinales en una playa, dependia de las
condiciones del olegje incidente. Encontré que con un olegje incidente fuerte se podian
generar tan solo unas pocas corrientes de retorno de gran intensidad, mientras que s €
olegje eradébil, se podian producir corrientes mas débiles aunque més numerosas.

Los primeros intentos para analizar cuantitativamente |os patrones de circulacion en la
zona cercana a la costa fueron realizados en términos de continuidad de masa, es decir,
en términos del transporte de masa (deriva de Stokes) asociado al olegje. El olegje debia
de acarrear agua hacia la zona de surf, que se apilaria en la playa, donde entonces se
formaria una corriente de retorno que compensara esa aportacion constante del olegje.
Sin embargo este intento para explicar este fendmeno no dio buenos resultados debido a
la dificultad de evaluar € transporte de masa en direccion a la costa a partir de los
pardmetros medidos del olege incidente cerca de la rompiente (e.g., Putnam et al.,
1949). Una aproximacion alternativa a problema fue considerar la continuidad del flujo
de momentum debido a la presencia del olegje araiz de la introduccion del concepto de
tensor de radiacion por Longuet-Higgins & Stewart (1964). El tensor de radiacion es €

concepto més ampliamente aceptado y utilizado como herramienta basica tedrica para
modelar e patrén de circulacion por celdas en la zona cercana a la costa La
componente transversal a la costa del tensor de radiacién (el flujo en la direccion x del
flujo de momentum debido a las das, representado por la ecuacion [2.34], produce un
setdown justo antes de la linea de rotura'y un setup en la zona de surf. Por lo tanto, en
caso de tener variaciones de atura de ola longitudinales a la costa, habra también
variaciones longitudinales de la posicion de la linea de rotura y de la magnitud del

setdown y del setup. En las zonas de mayor atura de ola se producira mayor setup que
en las zonas de menor altura ce ola, por lo que se generara un gradiente de presion
asociado a las diferencias en € nivel medio del agua y provocara que las corrientes
longitudinales fluyan de las zonas con mayor atura de olay setup hacia las zonas de
menor atura de ola y setup en las que s hay una convergencia de corrientes
longitudinales a la costa, estas girardn hacia e mar produciendo corrientes de retorno
(Bowen, 1969a).

Conforme la ola se aproxima a la linea de orilla, se deformay crece por shoaling hasta
un punto critico de inestabilidad donde la ola finalmente rompe y decae la altura de ola.
Por una cuestion de conservacion de flujo de energia, los cambios en e exceso de flujo
de momentum en direccion a la costa (componente S del tensor de radiacion) son
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balanceados por los gradientes del campo de presion (la fuerza por exceso de presion) es
decir, por los desplazamientos del nivel medio del mar, e setdowny setup del olegje.
Este balance de momentum esta dado por la ecuacion [2.38]. Fuera de la zona de
rompientes, las olas sienten fondo y se deforman, aumentando la altura de ola por lo que
para conservar € flujo de energia, se produce una depresion en e nivel del mar para
balancear el gradiente positivo 1S, /fx del tensor de radiacion en la ecuacion [2.38]; €

setdown (Longuet-Higgins & Stewart, 1963, 1964) esta dado por la ecuacion [2.39] y
como dentro de la zona de surf, la altura de ola (su decaimiento) esta limitada por la
profundidad (ecuacion [2.40]), sendo g aproximadamente constante, e gradiente

1S,/ Tx es negativo y la solucién de la ecuacion [2.38] da como resultado € setup del
olegje yla pendiente de la superficie del agua en direccién a la costa, definida por la
ecuacion [2.41], lo que indica una proporcionalidad directa del setup (‘ﬂﬁ/‘ﬂx) con la

pendiente de la playa m= (‘ﬂ h/ ‘ﬂx) pero no una dependencia directa con la atura de ola.

Sin embargo, est4 claro que debe existir una dependencia, pues cuanto nés ato el

olegje, rompe en aguas més profundas y por lo tanto el setup comenzara mas lgjos de la
linea de costa. Bowen (1969a) realiz6 medidas en un canal de olegje variando las aturas
de ola 'y encontr6 que si bien la pendiente (gradientes transversales) del nivel medio
eran aproximadamente iguales para olas altas y pequefias (tal cual predice la ecuacion
[2.41], € setup alcanza mayores elevaciones cerca de la costa para olegje ato que para
olegje bgjo. S hay variaciones longitudinales de la posicién de la rompiente y de S
(debido a variaciones en la altura de ola, en la profundidad o incluso producidas por la
presencia de ondas de borde), se produciran gradientes de presion longitudinales a la
costa que inducirdn corrientes longitudinales desde las zonas de mayor setup hacia
posiciones de menor setup (ver figura 2.27) similares a las que se observan en la
naturaleza. Es decir, Si se considera una region cercana a la costa con una variacion
longitudinal en aturas de ola, daria lugar a una variacion longitudinal implicita del set-
upy del set-down.

La ecuacion [2.39] indica que la region con mayores aturas de olas tendra también
mayor set-down. ES decir, aparentemente deberia haber un efecto similar con €l
setdown, ya que ser& mayor en zonas de mayor atura de ola en rompiente que en zonas
de menor altura de ola, desarrollando asi un gadiente longitudinal en el nivel del agua
en reposo fuera de la zona de surf:

Jh__ 1 KkH Th [2.97]
fy  4dnh(2kH) x

por lo que, parece razonable que & agua tenderia a fluir desde las posiciones de menor
atura de ola (menor setdown) hacia las zonas de mayor atura de ola (mas setdown), es
decir, en direccion contraria a |0 que sucede dentro de la zona de rompientes. Sin
embargo, la componente del tensor de radiacion que actlia paralelamente a las crestas
del olegje y por lo tanto longitudinalmente a la costa, Sy (ecuacion[2.35]), evita que se
produzca dicha corriente (Longuet-Higgins y Stewart, 1964).
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Figura 2.27 2.58 -Ilustracion esquemética de la generacion de circulacion por celdas por unavariacion
longitudinal ala playade alturas del oleaje rompiendo, produciendo unavariacion longitudinal de setup
dentro delazonade surf. Las corrientes longitudinales fluyen desde posiciones de grandes alturas (mayor
setup) hacia puntos de menor altura (menor setup) donde convergen lascorriente, girando en direccién al
mar en formade corrientes de retorno (Komar, 1998).

Ya que también hay variaciones longitudinales de alturas de ola, Sy también varia
longitudinalmente conforme la atura de ola varia, dando lugar a gradiente:

1Sy 1 e kh ofH

Ty 2 9 Ehmh2khy Ty

[2.98]

Ta como se indico anteriormente, e setdown (depresion en e nivel del agua para
balancear e gradiente positivo de 1S, /fx del tensor de radiacion) esta dado por la

ecuacion [2.39] y e gradiente de presion longitudinal resultante de las variaciones en el
setdown es:

n kH fH 1 & kh ofH
fT+h N+h)———— »- =rgH 2.99
"o )ﬂy "ol )49'nh2kh Ty 7S gsnthhro"ﬂy (299

donde se asume que ti<<h fuera de la zona de rompientes. Comparando las

ecuaciones [2.98] y [2.99] se ve que solo difieren en & signo, es decir, € sentido en la
direccién longitudinal a la costa en e que acttan. Tal y como fue determinado por
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Bowen (1969a) la variacion longitudinal del setdown fuera de la zona de rompientes
esta balanceada por € gradiente en la direccion y del tensor de radiacion 1S, /1y . Por

lo tanto no existe una fuerza neta que pueda producir una circulacién fuera de la zona de
rompientes, es decir, la variacion longitudinal de Sy se opone y por |o tanto cancela el
gradiente de presion longitudinal desarrollado por la variacion longitudinal en el set-
down del olegje, fh/fly, generado indirectamente por las variaciones 1S, /1y . Por lo
tanto no hay fuerzas netas que puedan inducir corrientes fuera de la zona de surf que es
donde ocurre e set-down.

Dentro de la zona de surf, la situacion es diferente, ya que la variacion longitudina del
setup y el gradiente longitudinal a la costa del tensor de radiacion acttan en la misma
direccion, desde los puntos de mayor altura del olegje hacia puntos de menor atura. En
aguas someras, sinh(2kh) » 2 kh por lo que la ecuacion [2.35] puede re-escribirse como:

1
S, =-—rgH? 2.100
1 g [ ]

Yy

De acuerdo con Bowen (1969), dentro de la zona de rompientes una vez € olegje ha
roto y comienza a disiparse |la energia del olegje, los gradientes 1S, / iy y Th/fly que
actdan conjuntamente producen una fuerza resultante Fy, que provoca un flujo de las
regiones con mayores alturas de oleaje en rotura hacia las regiones con menores alturas
de olegje en rotura. Esta fuerza neta es:

Fy:rg(ﬁ+h)ﬂ+&:rg(ﬁ+h)+%rgH2—H [2.101]
y

y Ty

Esta fuerza puede actuar tanto a favor como en contra del empuje 1S, /ﬂx. La

variacion longitudinal de Fy. Con H = g(h +h) dentro de la zona de surf, por lo que la
ecuacion para la componente y del flujo de momentum es:

F-Th 1. [2.102]

Yoy 87 fy

En esta situacion, e gradiente 1S, /fly dejade compensar al gradiente de presion de la
superficie del agua con pendiente como o hizo fuera de la zona de rompientes, sino que
ahora actlia en la misma direccion de modo que ambos factores se combinan para
acarrear agua de | as regiones con olas mas altas hacia regiones con menos olegje. Por |0
tanto, dentro de la zona de surf, ambas fuerzas se combinan para producir el sistema de
corrientes que se puede observar en la naturaleza donde e flujo es precisamente desde
los puntos de mayor altura de ola hacia puntos de menor altura. Asi, se puede generar un
patrén de circulacion de corrientes de retorno en puntos donde la altura del olegje y por
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lo tanto la magnitud del setup son pequefios comparados con regiones vecinas y que
provoca que las corrientes longitudinales a la costa converjan, exactamente igua que
como se observa en la naturaleza.

Por consiguiente, € patron de circulaciéon por celdas depende principalmente de la
existencia de variaciones de atura del olege a lo largo de la costa. La forma més
evidente de producir esta variacion es, la refraccion, que puede provocar el aumento o
disminucion de la altura del olegje y por lo tanto, concentrar o dispersar la energia en
areas distintas de una misma playa. Por lo tanto, la posicién de las corrientes de retorno
y en general, ladistribucion espacial de las celdas de circulacién estard determinada por
larefraccion y, por lo tanto, la batimetria de la zona cercara a la costa.

La presencia de estructuras de proteccion costera es otro factor que puede regular los
patrones de refraccion del olegje ya que, al proteger determinadas zonas de la costa de la
accion directa del olegje, puede producir importantes variaciones longitudinales de
dturas de olay setup. La accion combinada de la refraccion y difraccion hace que haya
menor aturade olay setup en la parte protegida por la estructura que genera corrientes
longitudinales que fluyen hacia la parte protegida. Este mismo proceso puede generar
corrientes de retorno muy fuertes en las cercanias de espigones y diques. Un gjemplo de
esto lo constituye € experimento de laboratorio realizado por Gourley (1974, 1976) en
el gue relaciona las magnitudes de las corrientes con @ gradiente longitudinal de alturas
de olas. En la figura 2.28 se muestra como el abrigo del rompeolas genera una variacion
longitudinal sistemédtica de la adtura del olegje en rotura Hy dentro de la 2na protegida
en relacion con atura del olegje en rotura Hp* fuera de la zona protegida. Como era de
esperar, se produjeron variaciones longitudinales del setup, siendo més pequefios los
valores dentro de la zona protegida. Esto trgjo consigo la generacion de unas corrientes
cuyo flujo fue hacia € interior de la zona protegida, que después fue desviada por €
mismo espigon hacia el mar, produciendo asi una corriente de retorno.
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Figura 2.28.- Experimento realizado por Gourley (1974, 1976) parala circulacion en lazona cercanaala
costa generada por unaregién abrigada por un rompeolas.
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Desde € andlisis tedrico de Bowen (1969b) de la circulacion en celdas, se han
propuesto muchos otros mecanismos para explicar la generacion de los gradientes
longitudinales del tensor de radiacion requeridos. Segin Tang & Darymple (1989),
estos mecanismos pueden ser divididos en tres categorias.

i.  Modelos deinteraccion del olegje con e fondo.
ii. Modelos deinteraccién olaaola
iii.  Modelos de estabilidad.

Los model os de interaccion del oleaje con e fondo consideran los efectos de los fondos
con batimetrias no uniformes sobre € olegje incidente y por lo tanto de la distribucion
longitudinal del setup. EI mecanismo més obvio es la refraccidn del olegje, que puede
distribuir de manera no uniforme la energia del olegje alo largo de una playay por tanto
variar las dturas de olay e setup asociado a lo largo de la playa. Puede suponerse el
caso en €l que € olegje se refracte sobre topografia muy irregular (cafiones submarinos,
por ejemplo) lo que produciria variaciones longitudinales de altura de ola, estableciendo
como resultado una circulacion en celdas, donde las corrientes de retorno se favorezcan
en regiones de poca aturade ola.

Este comportamiento también podria observarse en las proximidades de estructuras
costeras, que pueden afectar a olege incidente produciendo variaciones longitudinales
en ladturade olay de set-up asociado (Gourley, 1976.; Mel & Lui 1977.; y Sasaki,
1975 entre otros). La refraccion y difraccion del olegje debido a la presencia de
estructuras costeras produce gradientes longitudinales de alturade olay setup, donde los
valores bgjos se darian en las regiores al abrigo de dichas estructuras. En agunas
situaciones, este proceso puede contribuir a desarrollo de corrientes de retorno fuertes,
gue pueden observarse frecuentemente en las cercanias de dichas estructuras.

Otro mecanismo para la generacion de variaciones en e setup por medio de la
interaccion del olegje con el fondo fue observado por primera vez en Seagrove, Florida
por Sonu (1972) y més tarde modelado numéricamente por Noda (1974). La batimetria
en Seagrove consistia de bajos (bancos de arena) y depresiones a lo largo de la playa.
Las mediciones de Sonu revelaron que las corrientes hacia la costa en las celdas de
circulacién se daban sobre los bagjos, mientras que las corrientes de retorno se
desarrollaban sobre las depresiones (figura 2.29). Ta y como era de esperar, las
mediciones mostraron valores mayores de setup sobre los bajos que sobre las
depresiones. Sin embargo, las aturas de ola fueron longitudinalmente uniformes. Sonu
(1972) demostrd que estas variaciones en setup eran producidas por la diferencia en €l
tipo de rotura del olegje; sobre los bajos topograficos, la rotura fue preferentemente tipo
spilling de manera que la disipacion de energia fue continua conforme e olege
avanzaba a través de la zona de surf, mientras que la rotura sobre las depresiones fue de
tipo plunging por lo que rompian, se reformaban y vigjaban a través del resto de la zona
de surf con crestas relativamente enteras. La rotura tipo plunging no generd un setup
constante, mientras que la rotura tipo spilling (mas continua) s generé un setup mas
constante, 1o que dio lugar a un gradiente longitudinal de setup para generar una
circulacion por celdas.
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Figura 2.29.- Patron de circulacién y corrientes longitudinal es que fluyen desde | as posiciones de la
crestade labarra hacialas depresiones, donde convergen y provoca un flujo hacia el mar en formade
corriente de retorno, a pesar de la uniformidad longitudinal de alturade olaen roturaH, = 39.5 cm,

T=5syap=0(Sonu, 1972).

Los modelos de interaccion del olegje con @ fondo pueden explicar muchos casos de
sistemas de circulacion por celdas. Sin embargo, también se ha observado este sistemay
corrientes de retorno en playas largas y rectilineas con batimetria regular (Shepard &
Inman, 1950a, 1950b). For lo tanto deben de existir otros mecanismos, ademas de la
refraccion del olegjey lapresencia de estructuras costeras.

Bowen (1969b) y Bowen & Inman (1969) fueron los primeros en proponer un modelo
de interaccion ola a ola. Demostraron tedrica y experimentalmente que e olege
incidente puede generar en una playa, ondas de borde del mismo periodo que €l olegje
incidente (ondas de borde sincrénicas). Las olas de borde quedan atrapadas en la zona
cercana a la costa por la pendiente de la playa que actlia como una guia para € olegje.
AUn cuando las ondas de borde pueden ser tanto progresivas como estacionarias, las
ondas estacionarias tienen sus nodos y antinodos fijos tanto longitudinalmente como
transversalmente a la playa. La interaccién o suma (superposicién) de olegje incidente
con dichas ondas de borde produce una aternancia de rompientes altasy bajas alo largo
de la costa dando lugar (ya que tienen e mismo periodo) a un patron regular de
circulacion por celdas uniformemente espaciadas.

Dalrymple (1975) sugirié otro modelo de interaccién ola a ola que puede producir un
patrén de circulacion con celdas uniformemente espaciadas en playas largas y regulares.
Su mecanismo involucraba dos trenes de olege con € mismo periodo pero
aproximandose a la playa con angulos diferentes. El olegje al intersectarse puede crear
variaciones regulares longitudinales a la costa en e nivel medio del agua, tanto dentro
como fuera de la zona de surf, produciendo una variacion a lo largo de la costa en la
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atura del olege incidente y por lo tanto del setup asociado. EI modelo de Darymple
predice una separacion de |as corrientes de retorno de:

L¥
(sina¥ - sinq¥)

[2.103]

donde Ly eslalongitud de onda en aguas profundas de los dos trenes de olegje incidente
yay Y gy son los &ngulos de aproximacion de |os ol egj es respectivos con respecto de la
normal a la playa. Un requerimiento importante de este (y cualquier otro) modelo de
interaccion ola a ola, ademés de que los trenes de olegje que estén interactuando tengan
el mismo periodo, es que deben tener una relacion de fase fija, es decir, las fases no
pueden derivar aleatoriamente una con respecto de la otra, ya que las variaciones en €

nivel medio del mar se tendrian que promediar en el tiempo. Es importante recalcar que,
aungue tedricamente este mecanismo €S propicio para generar corrientes de retorno

regularmente espaciadas, las circunstancias en las que se basa, muy raramente ocurren
en la naturaleza, por lo que normalmente no serén la causa de la generacién natural de
sistemas de circulacion en celdas.

Hino (1974) propuso por primera vez un modelo de inestabilidad para la generacién de
la circulacion por celdas, considerando en sus andlisis tanto la capa limite del fondo
como inestabilidades hidrodinamicas. Trabajos posteriores se han basado Unicamente en
inestabilidades hidrodindmicas, considerando todos €ellos un fondo rigido (Le Blond &

Tang, 1974; Iwata, 1976; Mizuguchi, 1976; Miller & Barcilon, 1978). EI mecanismo
fundamental sobre & cual se basan estos modelos es en la inestabilidad en el estado
basico de uniformidad del setup (longitudinalmente independiente) en la zona cercana a
la costa. Se estudia la inestabilidad hidrodinamica con perturbaciones de las variables
medias encontradas en las ecuaciones de conservacion de energiay momentum, i.e., la
densidad de energia del olegje incidente, setup, disipacion de energiay corrientes. Las
ecuaciones de orden cero conllevan a soluciones para un setup longitudinalmente
invariante. Las corrientes de circulacion por @ldas aparecen en las soluciones de las
ecuaciones de primer orden donde se incluye un acoplamiento entre estas corrientes y
el olege incidente (Le Blond & Tang, 1974). Las diferencias entre los diferentes
modelos de inestabilidad hidrodindmica son basicamente en la forma en que introducen
sus ecuaciones de densidad de energia y disipacion, asi como los criterios usados para
identificar separaciones redistas de las corrientes de retorno. De hecho, LeBlond &

Tang (1974) sugirieron que las separaciones entre las corrientes de retorno se daban

favorablemente en valores que minimizaban la tasa de disipacion de energia,
normalizada con la energia cinética total del sistema de circulacion por celdas. Se
realizaron comparaciones entre este modelo con datos de campo y se llegbd a la
conclusién de que las separaciones predichas eran demasiado largas. Otra comparacion
entre datos de campo con & modelo de Miller & Barcilon (1978) arrojaron mejores
resultados, aunque, como fue apuntado por los autores, los datos de campo utilizados
fueron insuficientes para verificar las tendencias predictivas en sus ecuaciones. Su
modelo requiere un balance entre la disipacion de energia cinética debida a lafriccion y
la liberacién de la energia potencial contenida en €l setup por medio de perturbaciones
infinitessmales.
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Los modelos de inestabilidad para la formacion de circulacion por celdas dan lugar a
predicciones que establecen relaciones entre la separacién entre corrientes de retorno y
anchos de la zona de surf. Hino (1974) propone que esta tasa o razdn debe de ser del
orden de 4, aunque medidas directas en campo han dado un rango muy amplio de
valores, que van desde 1.5 a 8 (Short, 1985; Huntley & Short, 1992). Estos estudios de
campo han encontrado que hay una correlacion estadistica muy importante (aunque con
gran dispersion en los datos) entre las separaciones de las corrientes de retorno y €
ancho de la zona de surf, que Huntley & Short (1992) atribuyen a hecho de que €l
ancho de la zona de surf gobierna el modo n de las ondas de borde que domina, que
tiene un efecto muy importante en e valor que tomaria la longitud | ¢ de la onda de
borde. Este razonamiento también puede explicar € porque las corrientes de retorno
tienen mayores separaciones en playas bajo condiciones de olegje severo, debido a que
la dtura del olegje incidente es uno de los factores mas importantes que regulan el
ancho de la zona de surf.

La circulacién en celdas puede tener una gran influencia en € transporte de sedimentos
y un marcado efecto en la batimetria en una playa. Este hecho puede estabilizar las
corrientes de retorno, ya que en ciertas posiciones €l fondo puede ser erosionado de tal
manera que se formen canales que favorezcan la salida de una corriente cuyo flujo sea
desde la zona de rompientes hacia mar abierto. Por |o tanto, los sistemas de circulacion
en celdas también estan fuertemente afectados por |la topografia del fondo, y no siempre
responden libremente a los cambios de las condiciones hidrodindmicas, concretamente
del olege incidente y de las ondas de borde. Una forma de influencia de la batimetria
sobre la formacion de sistemas de circulacion en celdas fue sefialada por Sonu (1972) en
una playa de Florida (EEUU), con una batimetria altamente irregular, con bajos
topogréficos y con canadles de sdida en direccion a mar abierto aternados. La
circulacion en celdas se llevd a cabo preferentemente sobre los bajos topogréficos,
mientras que las corrientes de retorno se localizaron en los canales de sdlida. En este
caso, las aturas del olegje en rotura eran uniformes a lo largo de la playa, por o que
aparentemente no se favorece la circulacion por celdas. Sin embargo, en las cercanias de
los bajos topograficos, la rompiente era del tipo spilling, por 1o que se mantenia
rompiendo alo ancho de la zona de surf, mientras que el olegje entrando por los canales
de las corrientes de retorno tenia una rompiente tipo plunging, en una zona estrecha en
las cercanias de la barra, y luego vigjaba € resto de la zona de surf en forma de ola
reformada. Las medidas realizadas por Sonu (1972) revelaron que habia més setup en
las zonas de rompiente tipo spilling que en las de tipo plunging, justo en las posiciones
de las corrientes de retorno. Asi, suponiendo una altura uniforme del olegje en rotura a
lo largo de la zona de rompientes, pero considerando un fondo ondulatorio, Sonu (1972)
demostré tedricamente que la circulacion por celdas se puede producir.

Este trabgo puso de manifiesto que se pueden producir y mantener corrientes de
retorno aln cuando haya uniformidad longitudinal de la atura del olegje en rotura,
mientras haya una topografia que favorezca la circulacion en celdas. En este punto, ha
surgido una polémica interesante entre diversos investigadores, pues en base a las
observaciones de Sonu (1972), se pensd que la topografia g ercia un control dominante
sobre la circulacion en la zona de rompientes, por 1o que debia ser la topografia la que
genera la circulacion en celdas. Sin embargo, otra corriente de pensamiento sefidla que
debe cuestionarse € hecho de cdmo fue que se formé una batimetria que favorezca este
patrén de circulacion S no es por una circulacion en celdas que lo tuvo que haber
formado. En todo caso, parece ser que o méas probable es que la circulacion en celdas se
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haya formado antes por medio de uno o més de los mecanismos hidrodindmicos antes
discutidos de manera que haya una reconfiguracion a posteriori de la batimetria de la
playa, que mas adelante sea el factor principal que regula o controlalacirculacién en la
zona cercara a la costa. De cualquier modo, parece que la generacion de circulacion por
celdas en una playa cualquiera es debida a alguno o a la combinacion de los
mecani Smos anteriores.

Diversos autores argumentan que las interacciones del olege con € fondo son el
principal mecanismo de generacion de corrientes de retorno. Sin embargo, la circulacion
por celdas también se da en costas abiertas y regulares. Otra objecion obvia en la
propuesta de los modelos de interaccion del olegje con € fondo es la inexplicada
generacion inicia de los bajos y las depresiones que determinan la circulacién por
celdas. Es més razonable pensar que estas irregularidades topogréficas sean € producto
de la circulacion por celdas. Sin embargo, una vez desarrollada, la topografia pasa a ser
el pardmetro principal que controlalos modelos de interaccidn del olegje con e fondo.

2.5.3.- Corriente de resaca (Undertow)

La masa de agua transportada en direccion a la costa por € olegje en rotura en la zona
de surf, se puede compensar por un flujo de retorno en direccion hacia el mar, conocido
como flujo de resaca o undertow (figura 2.30). El undertow consiste en una corriente de
fondo fluyendo en direccion hacia el mar, confinada principalmente en la region por
debajo del nivel de senos, como se indica en lafigura siguiente, y que es alimentado por
el transporte de la masa de agua traida por €l olegje en rotura.

Este fendmeno es mucho mas evidente en situaciones bidimensionales como en canales

de olegje, que en ambientes naturales, pues en una playa tridimensional, € flujo de
resaca puede en parte estar incluido en las corrientes de retorno, que también se
discutirdn en el apartado de corrientes.

La presencia de las corrientes de resaca esta directamente relacionada con la elevacion
del nivel medio del agua dentro de la zona de surf: @ setup. Esta elevacion produce un
gradiente de presion en la columna del agua en direccion a mar que en promedio es
balanceado por € exceso de flujo de momentum de las olas en direccion a la costa. Sin
embargo, este balance varia con la profundidad, con la preson del agua
sobrebalanceando e momentum del olege cerca del fondo, por lo que las velocidades
del agua asociadas ala corriente de resaca son mayores cerca del fondo.

Dyhr-Nielsen & Sgrensen (1970) proponen que el undertow puede ser el responsable
del transporte transversal a la costa en una tormenta 'y que tiene gran importancia en la
formacion de barras prelitorales sumergidas.



2.74
Capitulo 2. Hidrodindmica. Marco Tedrico

A UNDERTOW

e = - -

UNAET 1OW s

B MEASURED VELOCITIES

Z
trough level h
. S — . —~
theory of Stive o -
and Wind (1986)
L
10.5
® data of
Buhr -Hansen
® and Svendsen
(1s84)
= L i
-0.1 0 0.l
u,//agh

Figura 2.30.-(A) Undertow o flujo de resaca en la zona de surf. Representa al un flujo compensatorio del
transporte de masa con direccion ala costa, producido por €l olegje. (B) Medidasen laboratorio del
undertow realizadas por Hansen & Svendsen (1984). Lavelocidad del flujo de resaca ha sido
adimensionalizada por la celeridad del olegje en aguas someras (Stive & Wind, 1986).

2.5.4.- Corrientes debidas a la combinacién de oleaje oblicuo y variaciones
longitudinales de setup

La condicion mas genera de la circulacion en la zona cercana a la costa es la generada
por una combinacion de olegje incidente rompiendo oblicuamente en la playa y
variaciones longitudinales del setup del olege. O'Rourke y LeBlond (1972) llevaron a
cabo un estudio de corrientes longitudinales dentro de una bahia semicircular y
demostraron que, ademés de olegje oblicuo y variaciones longitudinales del setup, las
variaciones longitudinales en los angulos de la rompientes también pueden afectar ala
circulacion en la zona cercana a la costa. Keely & Bowen (1977) aplicaron los andlisis
de O'Rourke & LeBlond (1972) a medidas de campo obtenidas a lo largp de una playa
de més de un kildbmetro de longitud, encontrando que las corrientes eran dominadas por
una incidencia oblicua del olege, donde aproximadamente un 10% de la fuerza de la

corriente era una contribucién conjunta de los términos TH, /Ty y Ta,/fy . Encontraron

ademés pequefias celdas de circulacion superpuestas a la corriente, producidas
probablemente por ondas de borde.

Keely (1977) demostr6 que existia una correspondencia entre los patrones de
circulacion de las corrientes longitudinales a gran escala y € desarrollo de topografia
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ritmica (Cusps) también a gran escala. Esto de nuevo hace ver la importancia de las
interacciones entre las corrientes en la zona cercana a la costa y la topografia de la
playa. Komar (1971) analizé una situacion inusual observada en estudios de laboratorio
de lineas de orilla con topografia ritmica, donde wn sistema de circulacién por celdas
con corrientes de retorno reconfiguro la playa, formando cusps y bahias. Sin embargo,
se llegd a una condicion de equilibrio en la cual la aproximacion oblicua del olegje a los
flancos de los cusps se oponia a las variaciones longitudinales de las aturas de ola 'y
setup que estaban impulsando la circulacion por celdas. Por lo tanto, los mecanismos
para la generacion de corrientes longitudinales estaban presentes y operando a mismo
tiempo, pero oponiéndose y balanceandose el uno a otro, de manera que no habia
corrientes presentes. En base a esto, Komar (1975) realiz6 un andlisis mas genera de
corrientes longitudinales impulsadas por la combinacién de olegje oblicuo en roturay
variaciones longitudinales a la costa de alturas del olegje y setup. Derivo una expresion
para la velocidad de la corriente en la posicion media de la zona de surf, modificando
ligeramente la expresion original (ecuaciones [2.85] y [2.86]):

vl =1.17,/gH,, sina, cosa,, - a,[gH,, ﬂﬂi [2.104]
y
2 .
donde a:p—\/zzéchg—g
Cfgsl & 8p

Como se puede ver, e primer término es idéntico al de las ecuaciones [2.85] y [2.86]
para la corriente longitudinal generada por un olege oblicuo (ap), mientras que €
segundo término es la aportacion de la variacion longitudinal de las aturas del olegje en
la rompiente H,/Ty, que a su vez, determina e gradiente longitudina de las
elevaciones del setup. Si e gradiente longitudinal H,/fy es negativo, ayudara a la
corriente generada por la rotura del olegje oblicuo, mientras que S es positivo, se
opondrdy por tanto reducira la corriente generada por la rotura del olegje oblicuo. Este

es € caso observado por Komar (1971) anteriormente descrito, en el que ambos
términos estaban balanceados, por |o que no habia una corriente reta.

AUn cuando puede haber un balance de fuerzas impulsoras de la corriente longitudinal
en la posicién media de la zona de surf, puede no existir en otras posiciones. Komar
(1975) propone una solucién completa para la distribucion de las velocidades a o ancho
de la zona de surf, que es en realidad una modificacion de la solucién de Longuet-
Higgins (1970b), en la que incluye e término de la variacion longitudinal a la costa del
setup Tn/9ly. Obviamente cuando este término es igual a cero, entonces la solucion es
idéntica a la propuesta por Longuet-Higgins (1970b) en la que la corriente longitudinal
solo es impulsada por la incidencia oblicua del olege. Con fh/fy = -0.0005 la
superficie del agua tiene una pendiente hacia abajo en € sentido positivo de la direccién
y, que es la misma de la componente longitudinal a la costa del olege oblicuo, de
manera que ambas fuerzas se suman para producir una corriente longitudinal més fuerte.
Para valores positivos del gradiente Tn/fly, la pendiente de la superficie del agua se
opondra a la componente longitudinal a la costa del olegje oblicuo, por lo que la
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magnitud de la corriente se vera disminuida. En € andlisis de Komar (1975), con un
valor de fh/fy = 0.0025, la magnitud de ambas fuerzas es muy parecido, por lo que se
balancean y €l resultado es una corriente muy débil (figura2.31). Se puede observar una
corriente residual de mayor intensidad cercana a la linea de orilla y fluyendo en
direccion contraria a la corriente mas ala del punto medio de la zona de surf. Este
resultado indica que se puede alcanzar una condicion cercana a equilibrio en la zona de
surf, tal y como fue observado por Komar (1971). Este es € caso para una playa con
pendiente uniforme, pero en caso de que su perfil tenga barras, la stuacion se vuelve
méas compleja ya que, por lo regular, las olas romperan en la cresta de la barra, por lo
gue € flujo (en direccion a la playa) de la componente longitudinal del flujo de
momentum del olegje S, se concentrara sobre la barra, mientras que el gradiente
longitudinal del setup fh/fly tendrd lugar un poco més cerca de la linea de orilla,
concretamente en la depresion posterior a la cresta de la barra, por lo que la naturaleza
de la distribucion de las corrientes longitudinales dependerda entonces de los
mecanismos de mezcla horizontal.

shoreling
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Figura 2.31.- Soluciones paraladistribucion de la corriente longitudinal en la zona de surf, afectada por
lavariacion longitudinal del setup y por laincidenciade olegje oblicuo (Komar, 1975).

Hasta e momento se han discutido brevemente los mecanismos de generacion de
corrientes costeras debidas a la incidencia de olegje oblicuo o por variaciones
longitudinales a la costa de alturas de ola 'y por lo tanto de setup. Sin embargo no son
los Unicos factores que pueden impulsar una corriente costera. Aungue no serd discutido
en detale en la presente tesis, también debe considerarse a viento como mecanismo
impulsor de corrientes, aunque en el caso de las corrientes costeras, es dificil separar las
corrientes generadas directamente por la accion del viento de aquellas generadas por €
olegie. En & caso de que haya un viento soplando a favor de las corrientes generadas
por €l olegje, la corriente resultante serd mayor que la predicha por las ecuaciones [2.85]
y [2.86], en las que sblo setienen en cuenta las aturas y los angulos de aproximacion
del olege.
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Algunos estudios han intertado aplicar analisis de multiregresion para la prediccion de
corrientes longitudinales (Harrison & Krumbein (1964), Brebner & Kamphuis (1964),
Harrison (1968), Allen (1974) y Nummedal & Finley (1978) entre otros), en los cuaes
es posible incluir los efectos del viento asi como los de los angulos y aturas del olegje.
No obstante, como sugiere Komar (1976), los resultados que tales analisis empiricos
dan, probablemente son tan solo aplicables a las playas donde se realizaron los
experimentos. Las ecuaciones propuestas generalmente difieren en la importancia
relativa que dan a los factores involucrados, pero la mayoria encuentra la dependencia
esperada en las dlturas de olay en los angulos del olegje en larompiente.

Es interesante mencionar los andlisis que incluyen e efecto directo de los vientos
costeros, ya que este es un factor que no se incluye en los andlisis previamente
mencionados. Nummedal & Finley (1978) encontraron que la componente longitudinal
de la velocidad del viento contribuia en la varianza de la corriente longitudina (aungue
las alturas y los angulos fueron medidos visualmente, |0 que pudo subestimar el calculo
de la corriente generada por el olege). Esta fuerte dependencia del viento puede
interpretarse implicitamente en la dependercia que existe con € olege, pero sigue
demostrando que los vientos costeros pueden influir en gran medida en la magnitud de
las corrientes longitudinales. Esto fue demostrado posteriormente en los estudios de
Hubertz (1986) en el centro de estudios de campo del CERC, en Duck, Carolina del
Norte, EEUU. Sus andlisis mostraron una relacion directa entre las corrientes
longitudinales medidas y la velocidad media del viento, verificando que las olas que
alcanzan la costa no son el Unico mecanismo de generacién de corrientes en la zona
cercanaalacosta

Otro fendbmeno detectado maés recientemente que puede provocar pulsaciones en la
zona de rompientes y por tanto afectar las corrientes costeras generadas, es la existencia
de ondas de cizalla, [lamadas asi por su modo de formacion. Oltman-Shay et al. (1989)
junto con Bowen & Holman (1989) presentaron las observaciones en campo y €
modelo matematico de las propiedades de las oscilaciones de estas ondas de cizala
dentro de la corriente longitudinal a la costa. Durante las medidas (ver figura 2.32) se
pueden ver unas fuertes pulsaciones de la corriente en las series de tiempo de las
componentes uy v de la corriente longitudinal debido a la presencia de estas ordas de
cizala

Se puede observar que las oscilaciones son més marcadas en la componente
longitudinal que en la componente transversal, donde podian quedar ocultas debido al
flujo oscilatorio asociado a olegje. Se encontrd que estas oscilaciones en la magnitud de
la corriente eran desde unos 100 segundos hasta intervalos que van desde 5 a 10
minutos. El estudio combinado de medidas en campo y su desarrollo matemético
establecieron que los pulsos observados representan una nueva clase de ondas en la
zona costera que dependen de las inestabilidades de la cizalla horizontal de las
corrientes longitudinales, es decir, en V, = dv/dx (siendo x la coordenada transversal a

la costa), que da lugar a la vorticidad del flujo V, /h (siendo h la profundidad local). La

figura 2.33 muestra como € minimo de la vorticidad depende de los patrones
combinados de la cizalla en la corriente longitudinal y la variacion de la profundidad del
agua h alo largo del perfil de playa.
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Figura 2.32.- Series detiempo paralacorriente (a) longitudinal y (b) transversal alacostamedidasen la
zonade surf, en lafield research facility (FRF) el 10 de Octubre de 1986). Las marcadas oscilaciones en
lacomponente longitudinal se debe ala presencia de ondas de cizalla (Oltman-Shay et al., 1989).
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Figura 2.33.- Célculo del perfil transversal de laverticidad V,/h = (dV/dx)/h de la corriente longitudinal
medida en la FRF, que depende del perfil dela corriente longitudinal V'y de la profundidad h, es decir,
del perfil de playa. Las ondas de cizalla se desarrollan debido ainestabilidades dentro de lazonade
cizalla (dVv/dx) al costado (hacia el mar) de lavorticidad minima (Bowen & Holman, 1989).

De mecanismo de formacion de las inestabilidades de cizala de la corriente y la
subsecuente generacién de ondas de cizalla se deduce que su formacion se favorecerd en
perfiles con barras (que desarrollan una zona de cizalla en las velocidades, y son las que
producen las inestabilidades) antes que en perfiles suaves. Ya que las ondas de cizalla
juegan un papel muy importante en la forma del perfil transversal a la costa de la
corriente longitudinal, es posible que la componente transversal de estas pulsaciones
juegue un papel importante en los mecanismos de mezcla en la zona de rompientes
(Dodd, OltmanShay & Thornton, 1992; Church, Thornton & Oltman Shay, 1992 entre

otros).



